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Abstract 
 
In this thesis is studied lacustrine deposits from the basin tectonic 
Sulmona (Abruzzo, central Italy). The purpose was to reconstruct, 
through the study of stratigraphic sequences, the isotopic analyzes, 
carbonate and x-ray, the climate and environmental history occurred 
during the Middle Pleistocene.  
The sediments considered in this thesis are mainly composed by the 
alternation of silts massive gray to gray-green lake, sandy silt and silty 
sand alluvial plain of volcaniclastic, carbonate silts whitish deposits 
overbanck and there were found of paleosoils. 
For the chronology of the deposits have been used  two tuffites levels 
encountered in stratigraphic sequence. The most recent is the one of 
Vico Alfa dated to 419 ka, while the other corresponds to the level of 
Pozzolane Rosse dating to 457 ka. 
The isotopic analyzes and carbonate were carried out from the 
institute igg cnr of Pisa, while the XRF analyzes were performed from 
the Department of Earth Sciences, University of Pisa. 
The results showed the existence of a lake in Sulmona valley during 
the interglacial MIS 11 (from the top of the section to 430 ka) and MIS 
13 (below 450-455 Ka). The rainfalls during these periods were 
abundant enough to allow the circuit power carbonate and paleolake. 
As can be seen from the analysis, the precipitations of carbonate are 
mainly controlled by the '"amount effect" and the oxygen isotopic 
values confirm the origin of the Atlantic perturbations. 
The period marks the cold and arid glacial MIS 12, where the analyzes 
show little rainfalls and the disappearance of the lane system in 
Sulmona between 430 and 450 ka. 
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Introduzione 
 
Quando parliamo di atmosfera, idrosfera, litosfera e biosfera ci 
riferiamo a sistemi complessi, spesso visibili come “mondi” distinti, ma 
che in realtà rappresentano un unico insieme, un unico sistema aperto 
le cui parti singolarmente svolgono le proprie funzioni. Funzioni che 
permettono la vita dei singoli sistemi ma anche dell’intero sistema 
terrestre, poiché ognuno di essi dipende l’uno dall’altro. Come 
osserviamo oggi le variazioni climatiche e le modifiche dell’ambiente 
indotte dall’uomo hanno portato a inondazioni, siccità, deforestazione, 
desertificazione, estinzioni di  taxa vegetali ed animali, incendi, 
deglaciazioni e  perdita di fertilità dei suoli. In questo contesto il 
mondo scientifico ha rivolto grande interesse allo studio delle 
variazioni climatiche.  
Tali variazioni non sono soltanto necessarie per ricostruire il passato 
della Terra, ma anche per costruire il possibile scenario che potrebbe 
realizzarsi nel futuro dell’umanità, in modo da capirne i meccanismi, le 
ricorrenze, i modi per mitigare gli effetti di possibili variazioni 
climatiche e le responsabilità dell’attività umana, mettendo a frutto la 
famosa massima di Doe (1983): “Il passato è la chiave per 
comprendere il futuro”. 
Dal 1972 la comunità scientifica internazionale ha rivolto grande 
attenzione alle problematiche ambientali derivate dalle attività 
antropiche (Loutre, 2003). L’aumento dei gas serra nell’atmosfera 
(principalmente CO2 e CH4) sta causando un forte riscaldamento 
climatico che dagli anni ’60 a oggi è cresciuto in maniera esponenziale 
(figure 1 e 2). 
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                       Figura 1.Le variazioni di CO2 degli ultimi 50 anni 
 
 
 
 
 
 
            Figura 2. Trend di variazione della temperatura globale 
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La comunità scientifica sta cercando grazie alle analisi isotopiche,  
paleontologiche, speleotemi ecc, di prevedere le probabili tendenze 
climatiche future.  
All’inizio si pensava che il clima futuro era prossimo ad un nuovo 
periodo glaciale dato che gli ultimi due interglaciali sono durati 10 kyr 
e l’olocene nel quale viviamo ha già 10 kyr (Loutre et Berger, 2000). 
Ma l’uomo potrebbe avere alterato questo processo e cosa potrebbe 
aspettarci in futuro? 
Per rispondere a queste domande, è stato necessario studiare a 
fondo il sistema climatico terrestre del passato cercando un 
interglaciale il più possibile simile all’interglaciale attuale. 
Di particolare interesse è il cosi detto Marine Isotope Stage 11 
(MIS11) che da molti autori viene indicato come un possibile “analogo” 
dell’attuale interglaciale Olocenico (figura 3) avendo una variazione 
dei parametri orbitali nel tempo che è molto vicina all’attuale 
interglaciale.  
 
 
 
Figura 3. Rappresentazione del trend di variazione isotopica dell’ossigeno 
nell’ultimo milione di anni. Nel cerchietto rosso il Mis 11. 
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Sono stati eseguiti diversi tentativi per costruire il trend di variazione 
climatica dei prossimi millenni già a partire dagli anni ’70.  
Data la forte corrispondenza tra il futuro e il MIS 11 il modello che 
tiene conto del rapporto volume ghiacci CO2 è stato applicato anche 
per simulare il clima dei prossimi 130 kyr (Loutre et Berger,  2000). 
L’attenzione degli scienziati si è soprattutto focalizzata sulle variazione 
della concentrazione di CO2. Sappiamo già cosa succederà 
all’insolazione, infatti in futuro ci aspetta ancora una bassa insolazione 
come quella verificatasi durante il MIS 11 (Loutre et Berger, 2000). 
E’ stato notato che il volume dei ghiacciai negli ultimi 200 kry è 
cambiato di pari passo alle concentrazioni di CO2, che 
progressivamente sono aumentate (Loutre et Berger, 2000). 
Dalle simulazioni si evince che nelle prossime decine di anni i 
ghiacciai sono influenzati appena dalle variazioni di insolazione, al 
contrario fra 15 kyr sono fortemente dipendenti dalla CO2.  
Per innescare i cicli climatici glaciali e interglaciali i modelli 
confermano che solo ad una certa soglia di CO2 i ghiacci si 
espandono o si riducano. Questa soglia corrisponde a 230-240 ppmv 
(Loutre et Berger, 2000). 
Lo scenario naturale prevede una diminuzione della CO2 fino a 184 
ppmv a 124 Kyr AP e un nuovo aumento con valori di 291 ppmv a 130 
kyr AP. In altre parole l’interglaciale attuale arriverebbe  fino a 50 kyr 
AP seguito dalla crescita dei ghiacci. Il prossimo massimo glaciale è 
tarato a 101 kyr (Loutre et Berger, 2000).   
Dato il forte impatto delle attività umane sul clima le cose sembrano 
essere diverse.  
Se la Groenlandia si sciogliesse e le variazioni climatiche tornassero 
ad essere guidati dalla natura e non dalle attività antropiche,i modelli 
prevedono un ritorno del ghiaccio solo dopo 50 kyr. Tanto tempo 
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occorrerebbe alla natura per assimilare l’impatto che l’uomo ha fatto 
tra il 20° e il 22° secolo (Loutre et Berger, 2000).   
Ma negli ultimi anni nuove teorie sostengono che , anche se l’uomo ha 
alterato il normale andamento climatico allungando il nostro 
interglaciale e allontanando una nuova fase glaciale, lo scioglimento 
dei ghiacci potrebbe generare importanti cambiamenti nella 
circolazione delle correnti oceaniche come la corrente del Golfo 
(Loutre et Berger, 2000). Questo potrebbe provocare un 
raffreddamento e quindi una nuova fase glaciale? Sicuramente nuovi 
studi futuri potranno darci una risposta. 
Il bacino del Mediterraneo ha assunto ed assume ancora oggi un 
ruolo chiave per lo studio delle variazioni climatiche, avendo una 
posizione delicata nel quadro delle future variazioni climatiche (Giorgi, 
2006). 
Per esempio nel quadro di un progressivo riscaldamento dovuto 
all’immissione sempre maggiore di gas serra da parte dell’uomo, i 
modelli climatici indicano una particolare sensibilità di questa zona 
con la possibile diminuzione delle precipitazioni, aumento della 
variabilità intrannuale delle stesse ed aumento delle onde di calore 
(Giorgi, 2006; Lionello et Giorgi, 2008 
La posizione del Mediterraneo ha giocato un ruolo importante durante 
le fasi glaciali/interglaciali funzionando come zona di rifugio durante le 
condizioni climatiche più fredde e come espansione areale per le 
specie tropicali e subtropicali durante i periodi più caldi . 
Non solo la latitudine ha avuto un compito importante, ma anche la 
complessa orografia ha giocato un ruolo considerevole nella 
formazione di piccole realtà microclimatiche. 
La maggior parte del Mediterraneo riceve scarse precipitazioni annuali 
(tranne le aree più occidentali e settentrionali tra cui l’Italia), tale deficit 
 11 
idrologico lo rende abbastanza bene la sensibilità dell’area alle 
variazioni climatiche.  
Per gran parte del Mediterranaeo disponiamo di un numero di dati 
ancora limitato per proporre ricostruzioni climatiche dettagliate delle 
ultime centinaia di migliaia di anni e quindi per comparare le 
condizioni durante il MIS 11 con l’attuale interglaciale.  
L’obbiettivo di questa tesi è di fornire, per la prima volta, un record 
climatico-isotopico di depositi lacustri  provenienti dal Bacino tettonico 
di Sulmona che coprono l’intervallo cronologico compreso tra parte 
dell’Intergalciale del MIS11, il Glaciale del MIS 12 e la parte finale 
dell’Interglaciale del MIS13. 
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1.  Inquadramento geografico e geologico 
 
1.1 Posizione geografica 
 
L’area oggetto di questa tesi si trova nella provincia abruzzese de 
L’Aquila, in particolare nel bacino intermontano di Sulmona (figure 4 e 
5), che prende il nome dalla medesima cittadina. 
Le conche intermontane, come quello di Sulmona rappresentano aree 
di colmamento di antichi sistemi fluvio-lacustri. 
 
 
 
 
 
 Figura 4. Posizione dell’area oggetto di studio 
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In particolare la conca di Sulmona si estende per una lunghezza di 20 
chilometri in direzione NW-SE, con una larghezza tra  7 e 4 chilometri. 
Le quote variano tra i 200 e i 400 m s.l.m ed aumentano spostandosi 
ai margini della conca stessa ed è delimitata ad est dalla dorsale del 
monte Morrone (2061 m s.l.m) e ad ovest dalla Marsica orientale e 
dalla regione Peligna (Silvestri et al, 2006). 
Nella conca la morfologia è pianeggiante con superfici sospese e 
terrazzate, ed i rilievi che la sovrastano sono caratterizzati da versanti 
molto acclivi. Il passaggio della pianura ai versanti è spesso netto se 
originato da faglie o moderatamente acclive se legato allo sviluppo di 
ampi conoidi alluvionali (Silvestri et al, 2006 ). 
 
 
 
 
Figura 5. La conca di Sulmona 
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1.2  Il Clima e l’idrogeologia 
 
Il clima risulta essere caratterizzato da temperature medie annue 
comprese tra i 12°C e 14°C (Guzzardi, 2013). Le precipitazioni 
risultano abbastanza scarse rispetto alla quota (600-800mm/a) e le 
escursioni termiche sono molto elevate (tabella 1). Tutto il territorio 
della valle Peligna (Conca di Sulmona) è ben protetto, a causa dei 
rilievi che lo circondano, dai freddi venti provenienti dall’Adriatico, e 
una notevole ventosità si registra in primavera e in estate. Spesso le 
precipitazioni sono nevose, e sono frequenti le grandinate estive 
(Guzzardi, 2013). 
 
 
Stazioni 
gg. piovosi 
in un anno 
mm/a 
di pioggia 
gg/a del 
manto 
nevoso 
Temperatura 
annua 
Sulmona 85 618 12 13,8 
S.Eufemia 114 1452 54 10,7 
 
Tabella 1. Tabella riportante i dati climatici di Sulmona(versante occidentale) e 
S.Eufemia (versante orientale). Da Guzzardi 2013. 
 
Dalla tabella possiamo notare quanto sia fondamentale la catena 
appenninica nel determinare una notevole variabilità climatica. 
S.Eufemia è una località che si trova nel versante orientale del 
Morrone, che è un versante più freddo e dove la pioggia risulta più 
abbondante cosi come la durata del manto nevoso.  
L’idrografia è caratterizzata da importanti circuiti carsici, l’acqua poi 
giunge nella fascia pedemontana attraversa spesse coltri detritiche  
alimentando le falde acquifere e i fiumi della conca di Sulmona 
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(Guzzardi, 2013). I torrenti principali del settore meridionale sono il 
Gizio e il Vella che in seguito confluiscono nel fiume Sagittario. Più a 
nord quest’ultimo confluisce nel fiume Aterno che nei pressi 
dell’abitato di Popoli, raccoglie le acque delle sorgenti del fiume 
Pescara (Silvestri e al, 2006) il più importante corso d’acqua della 
regione. 
I sedimenti detritici del Quaternario che ricoprono i versanti del Monte 
Morrone, fungono da aree serbatoio e di ricarica per i corsi d’acqua 
superficiali della valle. Le litologie hanno una elevata trasmissività 
garantendo una continua portata delle sorgenti e i depositi lacustri e 
fluviali della valle comportano lo sviluppo di falde acquifere sospese e 
trattenute dalle argille basali (Guzzardi, 2013). 
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1.3 La Catena appenninica 
 
La formazione della catena appenninica è ricollegabile all’evoluzione 
tettonica del bacino del Mediterraneo  e all’apertura dell’Oceano 
Atlantico. Fino a circa 251 Ma tutte le terre emerse del nostro pianeta 
erano unite a formare un unico grande continente detto Pangea. 
 
 
 
 
Figura 6. Rappresentazione del processo di rifting  (Maroni; 2010) 
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Verso la fine del Triassico (190-195 Ma), ha inizio lo sviluppo di un 
rifting continentale (figura 6). 
Quest’ultimo rappresenta una fase di estensione e assottigliamento 
crostale della parte superiore della crosta terrestre (Deiana, 2004), 
realizzato attraverso lo sviluppo di faglie normali ad alto angolo (circa 
60°), associate allo sviluppo di horst e graben (Deiana, 2004).  
Il rifting progressivamente allargatosi da est ad ovest, porta alla 
separazione del supercontinente (continental break-up) nel Giurassico 
e alla nascita di un grande braccio di mare a crosta oceanica detto 
oceano della Tetide (Deiana, 2004). Con questo a inizio la fase 
oceanica (figura 7). 
Questo oceano si estendeva dall’Atlantico fino all’oceano Pacifico e 
separava due grandi placce tettoniche con movimento divergente in 
direzione NW-SE. A nord la placca europea e a sud la placca africana 
o meglio dal margine settentrionale e occidentale del promontorio 
dell’Africa chiamato “Adria” (Deiana, 2004), che bordavano l’oceano 
Ligure-Piemontese. 
A partire dal Giurassico superiore la sedimentazione è sia sulla crosta 
oceanica dell’oceano Ligure-Piemontese (anche chiamato Tetide 
occidentale o Tetide alpina) sia sui margini continentali dove si 
depositano maggiori spessori sedimentari (Deiana, 2004). 
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Figura 7. Ricostruzione dell’oceano della Tetide (Maroni; 2010). 
 
 
Fino al Cretaceo medio,  nell’area mediterranea, abbiamo una fase di 
rifting. 
In seguito l’evoluzione tettonica si inverte, da una fase di divergenza 
segue una di convergenza tra la placca africana (Adria) e quella 
europea.  
Questo nuovo scenario è causato dall’apertura dell’oceano Atlantico 
settentrionale e meridionale (Deiana, 2004). 
La litosfera oceanica della placca europea subduce al di sotto di 
quella africana (Adria), comportando la progressiva riduzione della 
lunghezza dell’area oceanica e l’impilamento delle unità tettoniche. 
Si viene cosi a costruire il prisma di accrezione, che viene spinto 
sopra il margine europeo ed in seguito viene raggiunto dalla 
Valanginian - Hauterivian 
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deformazione. Trae origine in questo modo la catena alpina (Deiana, 
2004). 
Durante l’Oligocene superiore si ha l’inversione della subduzione, la 
placca africana si infila sotto il margine europeo. Questo porta ad un 
nuovo impilamento di unità tettoniche e quindi allo sviluppo del prisma 
di accrezione che per aggiunta progressiva di nuovi elementi darà 
origine alla catena appenninica. 
Ma ad iniziare dal Miocene ha inizio una fase tettonica completamente 
diversa, caratterizzata non più da una cinematica compressiva ma 
distensiva. Questa nuova condizione si sviluppò a causa 
dell’arretramento flessurale della placca Adria in subduzione (Deiana, 
2004). Questo generò l’apertura di un bacino di retroarco o back-arc 
region, costituito dal mar Tirreno e dal bacino balearico, caretterizzati 
dalla risalita di materiale astenosferico e magmatismo, che 
generarono il magmatismo toscano-laziale (Deiana, 2004). 
Questa nuova fase, caratterizzata da una tettonica distensiva, portò 
allo sviluppo di faglie dirette associate a sistemi horst-graben, che si 
propagarono verso est seguendo e dislocando nel tempo le strutture 
compressive. 
Durante questa fase si viene a sviluppare il bacino di Sulmona. 
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1.4  Geologia del bacino di Sulmona 
 
Come abbiamo precedentemente detto, la catena appenninica è il 
risultato della complessa storia geodinamica dell’Appennino, che portò 
alla sovrapposizione di differenti domini paleogeografici meso-
cenozoici sviluppatesi nella Tetide. In particolare, nel nostro caso 
questi antichi bacini sono testimoniati dalla variabilità delle 
successioni carbonatiche che compongono le diverse dorsali dell’area 
di Sulmona (Miccadei et al. 1998). Nell’Appennino abruzzese, 
convergono i domini paleogeografici della piattaforma carbonatica 
laziale-abruzzese (verso ovest), della scarpata-bacino del Monte 
Genzana-Monte Greco (a sud e a ovest) e del Gran Sasso (a nord), 
della piattaforma carbonatica Morrone-Piazzalto-Rotella (verso est) 
(Miccadei et al. 1998). 
Nell’area oggetto di questa tesi, si possono distinguere 5 unità 
tettoniche principali sovrapposte a vergenza adriatica (Miccadei e 
al.1998),che da quella più interna a quella più esterna sono: 
 
 Unità Monte Parasano 
 Unità Prezza 
 Unità Morrone 
 Unità Laga 
 Unità Cellino-Maiella 
 
 
L’Unità di M.Parasano appartiene alla più estesa regionalmente 
Unità M.Giano-Marsica ed è l’unità più interna e geometricamente più 
alta (Centamore et al, 2006). E’ costituita dalla propaggine nord-
orientale del blocco di piattaforma carbonatica della Marsica orientale 
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e inferiormente compaiono depositi del Cretaceo inferiore di retro 
margine, sul quale si impongono litofacies di rampa e scarpata 
paleogenici e calcari a briozoi del Miocene inferiore-medio. 
L’Unità Prezza si sviluppa dalla base dell’Unità M.Parasano e fa parte 
dell’Unità del Gran Sasso-Genzana. E’ costituita da depositi 
sedimentari da marginali a scarpata mesozoico-paleogeniche e 
superiormente da sedimenti oligocenici di rampa da prossimale a 
distale. 
Le successioni terminano con depositi messiniani torbiditici 
silicoclastici, che rappresentano la sedimentazione nel dominio di 
avanfossa (Centamore et al, 2006). 
La successiva Unità tettonica è quella del Morrone, dove nel settore 
meridionale è costituita da depositi di piattaforma del Giurassico 
superiore-Cretaceo inferiore, poggianti su litofacies marginali e di 
scarpata del Lias medio-superiore. A questi seguono calcareniti a 
briozoi del Miocene e litofacies marginali del Cretaceo superiore-
Paleogene visibili nelle zone periferiche del monte Mitra (Centamore 
et al, 2006). Nel settore più centrale del Morrone invece, abbiamo 
depositi marginali del Giurassico-Cretaceo, mentre il settore 
settentrionale è costituito da depositi del Lias medio identificabili come 
depositi di scarpata-bacino prossimale, che passano a depositi di 
rampa oligo-miocenici e a depositi evaporitici del Messiniano 
medio(Centamore et al, 2006). 
L’Unità del Morrone è stata poi inglobata nel dominio di avanfossa nel 
Messiniano superiore. I conglomerati pliocenici di Rigopiano 
rappresentano i depositi sedimentari di suturazione tra il 
sovrascorrimento del Morrone sull’Unità della Laga-Queglia. 
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L’Unità della Laga appartiene a quella regionale della Laga-Queglia, 
ed è costituita da depositi di avanfossa del Messiniano superiore 
(Centamore et al, 2006). 
L’ultima unità che costituisce la parte più esterna e geometricamente 
più bassa è quella del Cellino-Maiella, la quale è composta da 
depositi di rampa miocenici, da evaporiti del Messiniano medio e dalle 
argille del Cigno del Messiniano superiore-Pliocene basale, che 
chiudono la sedimentazione di avanpaese (Centamore et al, 2006). 
Successivamente, alla costruzione della catena appenninica, a partire 
dal Pleistocene inferiore si instaurano sedimenti continentali di 
ambiente alluvionale e lacustre (figura 8). 
 
 
 
 
Figura 8. Rappresentazione del bacino di Sulmona durante il Pleistocene e 
l’instaurazione dei sedimenti alluvionali e lacustri (Centamore et al 2006). 
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Tali sedimenti sono rappresentati da limi, sabbie, ghiaie, conglomerati 
e travertini che si depongono all’interno delle depressioni tettoniche o 
graben (la Conca di Sulmona) o nei fondovalle (Centamore et al, 
2006).  
Molto diffusi sono anche i depositi di versante del Pleistocene 
inferiore-superiore. 
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1.5  Stratigrafia dei depositi continentali 
 
Come abbiamo anticipato in tutta l’area del bacino tettonico di 
Sulmona, affiorano estesi depositi di natura continentale, che si sono 
deposte durante il Pleistocene, ma subordinatamente anche 
nell’Olocene (Centamore et al, 2006). 
L’origine di una parte di questi depositi è da attribuirsi a materiali 
detritici di versante e di conoide alluvionale, legati all’alternanza di fasi 
climatiche freddo-aride e/o più umide. 
Molto diffusi sono anche i depositi lacustri limosi interdigitali con i 
depositi di alluvial fan. (Centamore et al, 2006). 
Nelle quote più elevate della catena appenninica, si trovano anche 
depositi di origine glaciale. 
Questi depositi continentali sono stati suddivisi in unità UBSU e datati 
con analisi radiometriche, e in tal modo sono stati individuati per i 
depositi più recenti due sintemi e un unico supersintema per quelli più 
antichi (Centamore et al, 2006): 
 
 Supersintema di Aielli-Pescina (Pliocene?-Pleistocene medio) 
è costituito da sabbie ghiaie e limi di origine lacustre e 
alluvionale e da conglomerati e breccie derivati da conoidi 
detritici e alluvionali. Evidente appare una superficie sommitale 
di accumulo o di erosione fluviale, alterata localmente da un 
paleosuolo attribuito all’ultimo interglaciale. 
Al suo interno il supersintema contiene due sintemi: 
 
 Sintema di Catignano (Pleistocene medio) caratterizzato da 
una superficie sommitale con paleosuolo dell’ultimo interglaciale 
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(Riss-Wurm o Eemiano) e una superficie basale evidenziata da 
una fase erosiva. Si tratta di depositi di conoide alluvionale. 
 Sintema di Valle Majelana (Pleistocene sup.) è costituito da 
depositi morenici nelle aree più sommitali, mentre altrove è 
caratterizzato da detriti fluviali, conoidi alluvionali e detriti di 
versante. Questo sintema corrisponde ha una superficie 
sommitale che corrisponde, la dove non sono presenti coperture 
oloceniche, alla superficie topografica. La parte basale è 
caratterizzata da erosione fluviale o poggia su un paleosuolo 
attribuito all’interglaciale del Riss-Wurm o Eemiano. 
  
 
1.6  Depositi olocenici 
 
I depositi continentali dell’Olocene, sono costituiti da depositi 
alluvionali e da depositi di versante. 
I primi sono caratterizzati da ghiaie medio fini e sabbie lungo i corsi 
principali del Fiume Aterno e del Sagittario, mentre nelle zone più 
vicine ai versanti troviamo granulometrie più fini riconducibili ad 
ambienti palustri (Centamore et al, 2006). Ancora oggi in alcune aree 
della valle sono presenti stagni e paludi. 
I secondi si trovano invece ai piedi di versanti acclivi con falde e coni 
detritici a tratti ancora attivi e conoidi di origine mista. Numerosi 
appaiono anche i detriti che riempiono nicchie nivali o di frana. Questi 
depositi si devono all’intensa erosione causata dall’assenza della 
copertura vegetale, copertura eliminata già dall’età del bronzo per fini 
agricolo-pastorali (Centamore et al, 2006). Attività ancora oggi molto 
importante per la zona. 
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Tra i versanti e il fondovalle troviamo poi i depositi colluviali, costituiti 
da livelli detritici di spessore variabile alternati a suoli poco sviluppati. 
Ben visibili e ancora attive, sono le numerose frane ed in particolare 
quelle sviluppate lungo il Morrone.  
 
1.7 Faglie e sismicità 
 
Come abbiamo ampiamente discusso in precedenza, dopo la fase di 
convergenza tettonica, già a partire dal Messiniano, si instaura un 
regime tettonico di estensione crostale. Questa nuova fase geologica 
(figura 9) vede lo sviluppo di sistemi di faglie dirette ad orientazione 
NW-SE, ad alto angolo immergenti verso SW (Galadini et Galli, 2000). 
Tutte queste faglie delimitano importanti bacini intermontani (Campo 
imperatore,L’Aquila, Fucino, Sulmona) che costituiscono i graben 
colmati dai depositi continentali quaternari e olocenici. 
Tutto il settore è tuttora interessato da un regime distensivo (Galadini 
et Galli, 2000). 
La zona abruzzese è storicamente, a causa del grande sistema di 
faglie dirette che la caratterizzano, un area ad alta sismicità, ed è 
stata interessata da terremoti di magnitudo M>6,5 negli ultimi secoli. 
La sismicità, sia storica che strumentale, è distribuita lungo l’asse 
della catena in una fascia ampia almeno 50 km che ingloba due 
sistemi sub – paralleli di faglie attive, responsabili dell’attività sismica 
pleistocenico-olocenica di questo settore appenninico. 
Per quanto riguarda il bacino di Sulmona, il sistema di faglie che lo 
caratterizza è quello del Monte Morrone che ha controllato 
l’evoluzione del bacino. 
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Figura 9. Distribuzione dei principali sistemi di faglie nel settore appenninico 
abruzzese: MVEF Faglia di Mt. Vettore; PF Faglia di Preci; NFS Faglia di Norcia; 
OF Faglia di Ocricchio; LAGMF Faglie della Laga; CAPF Faglia di Capitignano; 
MMF Faglia di Mt. Marine; MPF Faglia di Mt. Pettino; AF2 Faglia di Assergi;CIF 
Faglia di Campo Imperatore; MSVF Faglia di Mt. S. Vito; MCAF Faglia di Mt. 
Cappucciata;MAVF Faglie della media valle dell’Aterno; LF Faglia di Lucoli; CFF 
Faglia di Campo Felice; TVF Faglia della Valle del Tevere; MF Faglia Marsicana; 
SBGF Faglia S. Benedetto – Gioia dei Marsi; LVF Faglia della valle del Liri; LMF 
Faglia di Luco dei Marsi; VF Faglia di Vallelonga; PF Faglia di Pescasseroli; OPF 
Faglia di Opi; AF Faglia di Alvagnano; OAT Thrust Olevano – Antrodoco. 
 
Tale sistema è costituito da due rami principali ubicati lungo i fianchi 
occidentali del Morrone e che sono responsabili della deformazione 
dei depositi del Pleistocene sup.-Olocene.  È stato stimato uno slip 
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rate minimo verticale di 0.55–0.66 mm/anno riferito agli ultimi 0.9–1 
Ma (Galadini et Galli, 2000). 
La faglia del Morrone presenta oltre 1000 m di rigetto e localmente 
disloca per vari metri i detriti dell’ultima glaciazione. 
E’ interessante notare che l’attività neotettonica e la sismicità, unita al 
forte contrasto di rilievo associato alle scarpate di faglia e 
all’approfondimento delle valli, hanno aumentato ancora di più il 
dissesto idrogeologico, con l’attivazione di numerose frane 
(Centamore et al, 2006). 
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2  Materiali e metodi 
 
Per effettuare le analisi chimiche e giungere ai risultati del nostro 
studio , sono state necessarie 5 tappe importanti che possono essere 
cosi schematizzate: campionatura, preparazione dei campioni, analisi, 
elaborazione ed interpretazione. 
 
 
2.1 Campionamento 
 
Il campionamento costituisce una fase fondamentale del processo 
analitico e la sua corretta esecuzione è fondamentale per il buon esito 
finale del progetto. 
I campioni sono stati prelevati partendo da un sondaggio effettuato 
con la tecnica del carotaggio continuo. 
L’apparecchiatura di perforazione utilizzata consente di effettuare fori 
fino alla profondità di 30 m circa ( in funzione del diametro e del tipo di 
materiale da forare). 
Lo strumento (figura 10) è composto dalle seguenti parti: 
 
 
 
 
 
Figura 10. Gli strumenti del carotaggio continuo 
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Corona: è l’utensile di taglio  
Estrattore: anello elastico di forma conica inserito del porta estrattore 
che si restringe quando si ritrae la batteria. La funzione specifica è 
quella di rompere la carota ed evitare lo slittamento verso il basso 
quando si estrae la batteria dal foro. 
Porta estrattore: contiene l’estrattore. 
Aste: Prolungano la batteria e contengono la carota; sono disponibili 
in lunghezze da 250, 500, 1000 e 1500 mm. 
Raccordo: riduzione che fa da tramite tra le aste ed il motore della 
carotrice. 
 
Il carotaggio è stato effettuato dal Gruppo di ricerca dell’IGAG Di 
ROMA all’interno del progetto “Stratigrafia fisica e isotopica di 
successioni continentali Quaternarie”. Successivamente nel 
laboratorio  del IGAG di Montelibretti, ogni spezzone della carota di 
lunghezza di circa un metro è stato aperto, pulito nella parte esterna 
per evitare la contaminazione inevitabile dovuta alle operazioni di 
carotaggio e descritto mitologicamente e fotografato. Un primo 
campionamento è stato effettuato per esaminare i livelli di tefra 
presenti che sono stati successivamente analizzati dal Gruppo di 
Ricerca dell’IGAG. Inoltre dagli stessi sono stati separati cristalli di 
sanidino per le misure Ar/Ar. Questi campionamenti non hanno 
riguardato nello specifico la mia tesi e quindi non saranno discussi 
ulteriormente. Successivamente è stato effettuato un campionamento  
circa ogni 5 cm per le analisi chimiche. Inoltre i passaggi litologici più 
importanti sono stati campionati a risoluzione maggiori. Ogni 
campione ha uno spessore medio di ca.1 cm. 
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Ulteriori campioni sono stati prelevati per lo studio di indagini 
preliminari paleontologiche. 
 
2.2 Preparazione dei Campioni 
 
Ciascun campione è stato inserito all’interno di un porta campioni, sul 
quale preventivamente viene inscritto un codice di riconoscimento, 
alfa-numerico che riporta la sigla del sondaggio (SS: sondaggio 
Sulmona) e un numero progressivo che indica la profondità a cui è 
stato prelevato il campione stesso. I campioni totali che sono stati 
ottenuti sono 110 tra ss 30 e ss 1000. 
Successivamente i campioni sono stati asciugati all’interno di una 
stufa a 40 °C, di conseguenza i porta campioni non vengono chiusi 
prima della completa asciugatura che avviene in un paio di giorni. 
 
 
 
 
Figura 11. Mortaio di agata 
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Una volta seccato, il campione è “quartato” ed una parte è stata 
macinata in un mortaio di agata (figura 11) ed il restante è stato 
conservato per future analisi. Il campione polverizzato, è stato riposto 
nell’apposito porta campioni. Questa procedura è stata eseguita su 
tutti i campioni e ogni volta, prima di “pestare” il campione successivo, 
il mortaio e tutti gli strumenti che sono stati utilizzati per il precedente 
campione, sono stati lavati accuratamente con acqua distillata al fine 
di evitare o ridurre al minimo la contaminazione. 
 
 
2.3 Analisi 
 
Le polveri cosi preparate sono state utilizzate per le seguenti analisi: 
analisi calcimetriche, analisi isotopiche e analisi ai raggi x.  
 
2.3.1 Analisi calcimetrica 
 
Una volta preparati i campioni ben sminuzzati, si può passare alla 
prima analisi chimica, ovvero all’analisi calcimetrica. 
Quest’analisi consiste nel determinare il contenuto in carbonato di 
calcio (CaCO3) presente in una roccia o in un suolo. Il suo contenuto 
fornisce informazioni importanti per lo studio delle rocce sedimentarie, 
per le caratteristiche agronomiche di un suolo. Si tratta di un analisi di 
base relativamente semplice ma particolarmente importante in 
paleolimnologia in quanto il contenuto in carbonato può essere messo 
in relazione con semplici parametri come la produttività primaria del 
lago, che può essere messa in relazione con le variazioni climatiche e 
l’apporto di nutrienti. Inoltre conoscere, la quantità di carbonato (in 
 33 
particolare calcite) è fondamentale, come vedremo per le successive 
analisi isotopiche.  
Vediamo ora in dettaglio in cosa consiste questa tecnica e quali 
strumentazioni sono state necessarie per le analisi. 
La tecnica è stata effettuata con l’ausilio del calcimetro, che utilizza un 
principio chimico semplice ma alquanto efficace. L’analisi infatti si 
basa sulla reazione chimica tra la frazione carbonatica del campione 
in esame e l’acido cloridrico. Lo strumento è in grado di determinare la 
quantità di anidride carbonica (CO2) che si sviluppa dalla reazione tra 
una quantità nota di campione e l’acido cloridrico, secondo la 
seguente reazione: 
 
 
CaCO
3 
+2HCl → CaCl
2
+CO
2
+H
2
O 
 
 
La percentuale del carbonato di calcio nel campione può essere 
calcolata a partire dalla misurazione della quantità di anidride 
carbonica che si sviluppa e tenendo conto che per ogni mole di  
CaCO
3 
si forma una mole di CO
2
.  
Esistono diverse strumentazioni per effettuare la calcimetria, ma tutti 
si compongono delle seguenti parti: 
 
 Un contenitore in vetro con tappo nel quale avviene la reazione          
chimica illustrata in precedenza; 
 Un tubo di collegamento nel quale avviene il passaggio della CO2  
prodotta dalla reazione; 
 Un cilindro graduato dove avviene lo spostamento di un liquido, 
nel nostro caso cloruro di potassio; 
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 Ed infine un becker nel quale viene raccolto il cloruro di potassio 
che viene spostato dalla pressione generata dall’anidride 
carbonica. 
 
Nel nostro caso è stato utilizzato il calcimetro De Astis (figura 12) che 
in particolare è composto da vetro Pyrex o Duran, formato da un 
cilindro graduato da 100 ml, da un tubo di livello in vetro per cilindro, 
due tubi in vetro piegati a 30°, un matraccio di Erlenmeyer da 250 ml, 
un tubetto per matraccio,una provetta graduata da 5 ml, un bicchiere 
da 400ml con porta gomma laterale e da tappi in gomma rossa forati e 
pinza metallica. 
 
 
 
Figura 12. Calcimetro De Astis. 
Nello specifico lo strumento utilizza il principio dei vasi comunicanti e 
la capacità di un gas di spostare volumi di acqua, permettendo di 
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effettuare delle letture dirette di carbonato di calcio espresso in 
percentuali. 
Vediamo ora come si procede all’analisi calcimetrica. 
Una volta montato lo strumento in tutte le sue parti,è stato versato del 
cloruro di potassio all’interno del cilindro graduato fino ad un valore di 
riferimento. 
Preventivamente è stato necessario costruire una curva di 
calibrazione. Quest’ultima permette di verificare l’attendibilità dei valori 
ottenuti dal calcimetro. 
Per costruire la curva è stato necessario utilizzare degli standard noti 
e la concentrazione dei campioni incogniti deve ricadere all’interno 
dell’intervallo di concentrazione degli standard utilizzati. 
Nel nostro caso sono stati utilizzati 5 campioni di carbonato di calcio 
puro, che sono stati pesati sulla bilancia analitica nelle seguenti 
aliquote: 0.10 g, 0.20 g, 0,30 g, 0,40 g e 0,50 g. una volta pesati i 
campioni di carbonato puro sono stati passati al calcimetro De Astis. 
Con l’utilizzo di microsoft Excel sono stati trasferiti tutti i dati ottenuti e 
costruita la curva di calibrazione(figura 13). 
 
 
Figura 13. La curva di calibrazione 
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Successivamente, è stata ricavata l’equazione di tale curva: 
 
 
Y=mx+q 
 
Dove i valori m e q sono stati utilizzati per risalire il peso di CaCO3 di 
ogni singolo campione. 
Una volta costruita la curva di taratura si procede all’analisi dei singoli 
campioni. A parte il campione è stato pesato con una bilancia analitica, 
il quantitativo necessario per l’analisi è stato di circa 0,46-0,47 g. 
In seguito sono state eseguite le seguenti operazioni: 
 
 Il campione pesato è stato inserito nel contenitore in vetro, 
prestando particolare attenzione a non disperderlo sul collo del 
contenitore, in quanto può sfuggire alla reazione chimica; 
 È stata riempita la provetta, attraverso l’ausilio di una pipetta, con 
HCl 1:1 molare; 
 La provetta è stata successivamente inserita all’interno del 
contenitore con una pinza, facendo particolare attenzione a non 
versare l’HCl prima di aver chiuso accuratamente con l’apposito 
tappo; 
 A questo punto il contenitore è stato inclinato per riversare l’acido 
sul campione e far avvenire la reazione chimica, agitando il 
contenitore ripetutamente fino alla completa terminazione della 
reazione, cioè quando non si osserva più la effervescenza e 
quando cessa la discesa del cloruro di potassio nel becker; 
 Contemporaneamente la CO2 che si sviluppa abbasserà il livello 
del cloruro di potassio, posto all’interno del cilindro di vetro; 
 Alla fine è stato letto il valore del volume spostato di cloruro di 
potassio nel cilindro graduato. 
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I valori m e q della curva di calibrazione sono stati  utilizzati per risalire 
al peso di CaCO3 di ogni singolo campione applicando la seguente 
formula: 
 
Peso CaCO3 = (ml CO2-q)/m 
 
I ml di CO2, si riferiscono al valore che è stato ottenuto per ogni 
singolo campione con l’ausilio del calcimetro De Astis. Di 
conseguenza tale formula è stata applicata a tutti i campioni da me 
analizzati. 
L’ultimo passaggio di questa prima analisi, è stato quello di calcolare 
la percentuale di CaCO3 dei sedimenti lacustri. Per farlo è stata 
applicata la seguente espressione: 
 
 
% CaCO3= (Peso CaCO3/Peso campione)*100 
 
Il numero massimo di campioni giornalieri che si può ragionevolmente 
fare è di 20-30. Solitamente una retta di taratura è sufficiente per una 
giornata che non mostri significativi cambi di temperatura e/o 
pressione atmosferica. Solitamente per controllo alcuni standard 
vengono anche passati a fine giornata. Il giorno seguente, viene 
effettuata la nuova calibrazione ed alcuni campioni del giorno 
precedente vengono ripetuti in doppio soprattutto quelli che mostrano 
andamenti anomali rispetto agli andamenti generali.   
Una volta completato anche questo passaggio, si è proceduto alla 
trascrizione dei valori percentuale di CaCO3, sul coperchio di ogni 
contenitore porta campione, attraverso l’utilizzo di un pennarello 
indelebile. 
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2.3.2 Analisi isotopiche 
 
 
Una volta effettuate le analisi chimiche al calcimetro per attribuire le 
percentuali di CaC03 ai singoli campioni, per gli stessi 
successivamente sono state ricavate le composizioni isotipiche 
dell’ossigeno e del carbonio. Poiché è necessario conoscere in 
dettaglio la quantità di carbonato di calcio presente per effettuare 
l’analisi isotopica e quindi la quantità di carbonato da introdurre, la 
quantità di campione viene inserita proporzionalmente alla quantità 
percentuale di carbonato. 
Prima di pesare i campioni ad una bilancia di precisione, è stato 
importante eseguire la sterilizzazione dei vials. I vials (figura 14)sono 
dei piccoli porta campioni di forma cilindrica avventi un tappo a vite 
rivestito al suo interno di una membrana protettiva. 
I vials è stato quindi immersi in una vasca riempita di acqua 
deonizzata, all’interno di una macchina ad ultrasuoni ad una 
temperatura di 70°C. Sono stati necessari 3 cicli di 20 minuti ciascuno. 
Una volta terminato questo passaggio, i vials sono stati riempiti con 
acqua distillata e agitati, questa operazione è stata ripetuta 3 volte per 
ciascun vials. 
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Figura 14. Vials per le analisi isotopiche 
 
Terminata la fase di lavaggio, molto importante per non avere 
problemi di contaminazioni nelle analisi, si è passati alla fase di 
asciugatura. I vials sono stati inseriti in un backer e messi all’interno di 
una stufa. 
Ora i vials sono pronti per contenere i campioni. 
Prima di pesare i campioni di Sulmona, sono stati pesati 3 tipi di 
standard (NEW12, MOM, NBS18), per ciascuno dei quali sono stati 
presi 4 campioni e pesati, per un totale complessivo di 12 campioni 
standard. Sono stati pesati 0,12-0,18 mg di CaCO3 su un bilancia di 
precisione. 
Per ogni vials è stato dato un codice di laboratorio (per esempio 
GB4738) trascritto con un pennarello indelebile a punta fine. Il nome e 
il peso del campione nonché il codice di laboratorio, sono stati inseriti 
all’interno di una scheda. 
La stessa operazione è stata eseguita per i campioni di Sulmona, ma 
essendo campioni impuri, la quantità pesata è stata ricavata 
attraverso la seguente espressione matematica: 
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(0,15/% CaCO3)*100 
 
dove 0,15 rappresenta il peso medio e la % CaCO3 di carbonato del 
campione considerato ricavato dalla precedente fase di calcimetria. 
Una volta inserito il campione e chiuso con attenzione il tappo si 
comincia l’analisi vera e propria utilizzando un Gas Bench connesso 
con uno spettrometro di massa Delta Plus.  
Il gas Bench (figura 15) è un dispositivo innovativo e molto efficace 
che permette di analizzare quantità molto piccole di CO2 con l’ausilio 
di gas di trasporto che rende il sistema di introduzione nello 
spettrometro molto efficiente.   
 
 
 
 
Figura 15. Schema del GasBench 
 
E’ costituito da dei porta campioni (1) chiamati vials (come abbiamo 
visto), un sistema di campionamento dei gas (2), un sistema di 
rimozione d’acqua (3), un sistema a ciclo di iniezione (4), un gas 
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cromatografo isotermico (5), un interfaccia divisoria (6) e un sistema 
d’iniezione di gas di riferimento a tre porte (7). 
Il sistema di campionamento consiste in due aghi che immettono una 
leggera corrente nei vials diluendo e spostando il gas del campione. 
L’acqua viene rimossa dal gas campione attraverso trappole di 
diffusione. 
Il ciclo d’iniezione è costituito da una struttura ad anelli che separa le 
specie molecolari. Tutto il sistema del Gas bench viene controllato e 
azionato attraverso un normale computer a cui è collegato. 
In generale si possono analizzare un massimo di 80 campioni il giorno, 
di cui 12-14 sono standard di riferimento.  
L’analisi chimica isotopica, si può essere quindi semplificata in tre 
tappe principali  
 
 Flush 
 Acidificazione 
 Analisi 
 
Il flush consiste nell’eliminare l’aria all’interno dei vials, e sostituirla 
con elio che funzionerà da “carrier gas”. Questa operazione è stata 
effettuata dando un semplice comando al computer, selezionando 
sequenze e aprendo “Autoflush8hdelay”. Questa sequenza 
comprende 8 ore di attesa prima dell’inizio del flush. A causa del 
lungo tempo di attesa, questa operazione è stata eseguita di nel tardo 
pomeriggio-sera, in modo che la mattina i vials siano già pronti. 
La seconda procedura, è stata quella dell’acidificazione. Per farla 
sono stati utilizzati 0.7 ml di acido ortofosforico per ogni vials, 
precedentemente raccolti con l’ausilio di una siringa. In questa 
operazione è stato necessario fare particolare attenzione alla 
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presenza di bolle d’aria che possono accidentalmente essere aspirate 
e che in seguito potrebbero alterare i risultati.  
Una volta aspirato l’acido orto fosforico, l’ago è stato accuratamente 
pulito e poi iniettato nei singoli vials tirando leggermente lo stantuffo 
indietro, in modo che non vi sia la gocciolina di acido sulla punta prima 
di estrarre l’ago. Questo è fondamentale in quanto rimarrebbe 
dell’acido sulla membrana del vials, rischiando di essere  aspirato 
durante l’analisi isotopica. 
Si è provveduto poi alla pulitura dei tappi con un panno di carta, ed è 
stato controllato che l’acido fosse in tutti i vials e che coprisse bene la 
polvere dei campioni (eventualmente scuotendo i vials). 
Adesso i campioni sono pronti per le analisi (figura 16).  
 
 
 
 
 
Figura 16. Il GasBench 
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Una volta terminata l’analisi alla macchina del gas bench, è stato 
opportuno procedere alla calibrazione dei risultati raggiunti. 
E’ stata creata una scheda (figura 17) riportante il nome dei campioni 
e degli standard insieme al relativo codice di laboratorio. 
Le prime 4 colonne rappresentano i valori grezzi (media dei picchi da 
2 a 5) , il Gas bench campiona la CO2 per un totale di 7 volte ma 
vengono esclusi i primi e gli ultimi picchi misurati e le relative 
deviazioni standard. È stato calcolato il valore medio, la deviazione 
standard e la differenza tra max-min di ogni tipo di standard. 
Se la differenza tra max e min è maggiore di 0.4, le analisi vanno 
ripetute. Anche nello svolgimento di questo studio, vi sono stati valori 
superiori che hanno necessitato una nuova analisi. 
È stata costruita poi una retta di calibrazione dei risultati raggiunti, 
impostando un grafico a dispersione con i valori x= al valore vero dello 
standard e y= al valore misurato dello standard. La retta ottenuta ha 
equazione  Y=aX + b. Il valore ricalcolato quindi è x=(y-b)+a. 
 
codice Tipo media13C dev13C media18O dev18O 13C vero 18O vero dif13C dif18O d13C d18O dif d13C dif d18O
GB3696 MOM 1.79 0.09 -5.62 0.05 2.53 -4.73 -0.74 -0.89 2.49 -4.67 0.04 -0.06
GB3697 MOM 1.82 0.08 -5.69 0.01 2.53 -4.73 -0.71 -0.96 2.52 -4.74 0.01 0.01
GB3698 MOM 1.89 0.05 -5.58 0.07 2.53 -4.73 -0.64 -0.85 2.60 -4.63 -0.07 -0.10
media 1.83 -5.63
dev.st 0.0550267 0.0528798
max-min 0.11 0.10
GB3699 MS 1.44 0.09 -2.74 0.05 2.13 -1.73 -0.69 -1.01 2.12 -1.74 0.01 0.01
GB3700 MS 1.56 0.04 -2.80 0.03 2.13 -1.73 -0.57 -1.07 2.25 -1.81 -0.12 0.08
GB3701 MS 1.29 0.13 -2.72 0.02 2.13 -1.73 -0.84 -0.99 1.97 -1.72 0.16 -0.01
media 1.43 -2.75
dev.st 0.13263861 0.0444595
max-min 0.27 0.09
GB3702 NEW12 -4.34 0.06 -10.34 0.03 -3.86 -9.59 -0.48 -0.75 -3.86 -9.47 0.00 -0.12
GB3703 NEW12 -4.21 0.08 -10.57 0.11 -3.86 -9.59 -0.35 -0.98 -3.72 -9.69 -0.14 0.10
GB3704 NEW12 -4.27 0.08 -10.55 0.05 -3.86 -9.59 -0.41 -0.96 -3.79 -9.68 -0.07 0.09
media -4.27 -10.49
dev.st 0.06853892 0.1257828
max-min 0.14 0.22
GB3705 NBS18 -5.63 0.04 -23.76 0.05 -5.01 -23.20 -0.62 -0.56 -5.19 -23.10 0.18 -0.10
GB3706 NBS18 -5.40 0.06 -23.75 0.06 -5.01 -23.20 -0.39 -0.55 -4.96 -23.08 -0.05 -0.12
GB3707 NBS18 -5.49 0.09 -24.08 0.07 -5.01 -23.20 -0.48 -0.88 -5.05 -23.42 0.04 0.22
media -5.51 -23.86
dev.st 0.1139926 0.1868667
max-min 0.23 0.33  
 
Figura 17. Esempio di una scheda riportante i codici dei campioni, le medie, le 
deviazioni standard e i valori di max-min. 
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La stessa equazione usata per gli standard poi viene applicata anche 
ai risultati. 
 
 
2.3.3 Analisi XRF 
 
Alcuni campioni sono stati analizzati con la tecnica della fluorescenza 
dei raggi X (XRF), attraverso l’ausilio di un dispositivo innovativo 
portatile, recentemente acquisito dal Dipartimento di Scienze della 
terra dell’Università di Pisa, nel quale sono state effettuate le analisi. 
La XRF è una tecnica di spettrometria in emissione di raggi x che 
permette di identificare gli elementi chimici che sono presenti nel 
campione esaminato. Permette in altre parole di stabilire la presenza 
di un determinato elemento ed, utilizzando un’appropriata metodologia 
di misura e di analisi dei dati, stabilire la concentrazione dell’elemento 
nel campione (Gigante et Diana, 2005). 
Impiegando una radiazione X molto energica, questa interagisce 
direttamente sul singolo elettrone o sugli elettroni che appartengono ai 
gusci più interni dell’atomo. Questo produce una vacanza di un guscio 
interno dell’atomo di un elemento. Successivamente un elettrone 
appartenente ai gusci più esterni rioccupa tale posizione, producendo  
nella diseccitazione un fotone di energia pari alla differenza tra le 
energie dell’elettrone nelle due posizioni iniziale e finale (Gigante et 
Diana,  2005). Come conseguenza della penetrazione di un fascio di 
raggi X in un materiale vengono prodotti diversi fotoni con energie 
caratteristiche che tutti insieme danno luogo ad uno spettro che può 
risultare anche molto complesso.  
Il numero di fotoni presenti in un determinato picco sono proporzionali 
alla frazione in peso dell’elemento corrispondente nel volume di 
materiale osservato. In pratica misurando l’area del picco è possibile 
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risalire alla presenza dell’elemento cui esso corrisponde e alla sua 
concentrazione (Gigante et Diana,  2005). 
Le tecniche XRF si fondano quindi sulla rivelazione dei fotoni 
caratteristici degli elementi che vengono emessi a seguito di una 
interazione risonante (effetto fotoelettrico) con fotoni emessi da una 
opportuna sorgente (Gigante et Diana,  2005). 
Il dispositivo utilizzato per questa tesi è un sistema di spettrometria 
dispersiva che permette di individuare la distribuzione delle energie 
dei fotoni di un fascio, analizzando ciascun fotone e non facendo la 
scansione di tutto il fascio. Per poter operare in questo modo occorre 
disporre di un rivelatore molto sofisticato e rapido che riesca a 
produrre un impulso elettrico la cui altezza è proporzionale all’energia 
del fotone rivelato (Gigante et Diana,  2005). Misurando quindi con 
grande precisione e rapidità gli impulsi provenienti dal rivelatore è 
possibile, utilizzando un sistema di registrazione multicanale, ottenere 
la distribuzione delle energie dei fotoni rivelati. Si ottiene così lo 
spettro dei fotoni. 
La sorgente eccitatrice è costituita di un tubo radiogeno alimentato 
con una tensione sufficiente da indurre la fluorescenza X o una 
sorgente radio isotopica emittente fotoni di opportuna energia. La più 
utilizzata è la prima modalità (Gigante et Diana,  2005). 
Prima di procedere all’analisi , i campioni devono essere polverizzati e 
successivamente inseriti in un porta campioni. 
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3 Gli isotopi nella paleoclimatologia 
 
3.1 Generalità 
 
Un elemento chimico è caratterizzato da un numero atomico Z 
(numero di protoni presenti nel nucleo) e da un numero di massa= 
Z+N, dove N rappresenta il numero di neutroni presenti. Ma uno 
stesso elemento chimico può avere un numero N variabile. In questo 
caso i nuclidi con N diverso vengono chiamati isotopi.   
In altre parole gli isotopi di un elemento hanno uno stesso numero 
atomico ma un numero di neutroni diverso. 
Questo, comporta che i singoli isotopi di uno stesso elemento 
possono avere proprietà fisiche e chimiche diverse. 
Questo è particolarmente evidente (misurabile) per gli isotopi con 
numero atomico inferiore a 20, e durante le reazioni chimiche i 
rapporti isotopici tra i reagenti ed i prodotti della reazione possono 
essere diversi:  questo prende il nome di  frazionamento isotopico. Per 
esempio, per un sistema bifase, come quello del carbonato di calcio 
solido e acqua, il rapporto isotopico di un elemento condiviso (ad 
esempio l’ossigeno) può essere diverso nelle due fasi: 
 
 
CaC16O3+ 1/3H2
18O ⇔CaC18O3+ 1/3H2
16O 
 
 
Per gli isotopi che hanno un numero atomico maggiore di 20, le 
variazioni dell’abbondanza isotopica sono principalmente legate al 
decadimento radioattivo. 
Per lo studio delle variazioni climatiche vengono principalmente 
utilizzati gli isotopi dell’ossigeno, del carbonio, dell’azoto e 
dell’idrogeno. In particolare per ricostruire il clima del passato ci si 
avvale molto spesso della composizione isotopica dei precipitati 
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organici ed inorganici di carbonato di calcio, sia di ambiente 
continentale sia di ambiente marino. 
La variazione isotopica che si riscontra in questi precipitati non è di 
per se un indice di un parametro climatico diretto, ma deve esssere 
considerato dato per procura (proxy) che va decodificato utilizzando 
funzioni di trasferimento che legano la composizione isotopica ad una 
variabile climatica ed ambientale (es. temperatura,salinità,umidità 
ecc.). 
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3.2 La composizione isotopica dell’ossigeno 
nell’ambiente lacustre 
 
3.2.1 La composizione isotopica dell’ossigeno nelle piogge 
 
Oltre all’importanza che l’ossigeno svolge nell’ecosistema, esso è 
l’indicatore paleoclimatico più importante per la ricostruzione delle 
variazioni di temperatura o/e idrologiche che si sono susseguite nel 
tempo geologico, sia in ambiente marino che continentale. 
Gli isotopi dell’ossigeno sono: 
 
 16O (8 neutroni e 8 protoni)  
 17O (9 neutroni e 8 protoni) 
 18O (10 neutroni e 8 protoni) 
 
Tali isotopi avendo una massa diversa, hanno proprietà chimiche e 
fisiche leggermente diverse. Di particolare interesse per i nostri fini è 
andare a vedere le variazioni delle abbondanze isotopiche e dei 
frazionamenti esistenti all’interno del ciclo idrologico. In effetti negli 
ambienti continentali la composizione isotopica dell’acqua è il fattore 
di controllo determinante nella composizione isotopica del carbonato 
di calcio a causa dell’effetto del frazionamento connesso con il ciclo 
idrogeologico (Leng et al, 2003). 
Nei sistemi lacustri, il tempo di residenza delle acque e la 
modificazione prodotta da altri processi come l’evaporazione, causano 
importanti modifiche nella composizione isotopica. L’idrologia del lago 
rappresenta quindi un parametro molto importante per conoscere tali 
variazioni. 
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Un lago grande con un bacino idrografico piccolo, avrà una 
composizione isotopica meno variabile rispetto ad un lago di 
dimensioni ristrette con un bacino grande  (Leng et al, 2003). Più 
infatti un bacino è ampio, più le acque avranno origini e tempi di 
residenza diversi. Più il bacino idrografico è infatti ristretto, più l’acqua 
impiegherà minor tempo ad arrivare al lago. 
In un sistema lacustre abbastanza piccolo dove i tempi di residenza 
nel bacino sono ristretti, le variazioni saranno interamente governate 
dalle variazioni della composizione isotopica delle precipitazioni 
atmosferiche. D’altra parte per laghi chiusi con scarse precipitazioni i 
tempi di residenza sono lunghi e l’evaporazione rappresenta il fattore 
di controllo prevalente della composizione isotopica (Leng et al, 2003). 
Tale fenomeno porta ad una elevata concentrazione dell’isotopo più 
pesante 18O, mentre 16O che è più leggero tende ad essere perso con 
l’evaporazione. 
Nei sistemi lacustri aperti con elevate precipitazioni invece,  la 
composizione isotopica dell’acqua del lago sarà molto vicina a quella 
della retta meteorica locale, ovvero simile a quella delle precipitazioni.  
In altre parole, la composizione isotopica di un bacino lacustre è 
fortemente influenzata dal bilancio idrologico (rapporto tra 
precipitazioni ed evaporazione; P/E) del lago stesso che a sua volta è 
fortemente influenzata dalle condizioni climatiche locali.  
Un aspetto molto interessante ai fini paleoclimatici dei frazionamenti 
connessi con il ciclo idrogeologico è la forte relazione che si osserva 
alle medie ed alte latitudini tra temperatura media annua dell’aria al 
suolo rispetto alla composizione isotopica delle piogge. Infatti alle 
medie e alte latitudini la composizione isotopica dell’ossigeno nelle 
precipitazioni annuali aumenta di ca. 0,6 ‰ /°C (Leng et al, 2003). I 
valori di δ 18O dipendono non solo dalla temperatura, ma anche dal 
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cambiamento della composizione isotopica dell’oceano, dai 
cambiamenti nella traiettoria delle masse di vapore atmosferico 
(quindi anche dalla composizione isotopica del mare sorgente)  e 
dall’ammontare delle precipitazioni (Leng et al, 2003). Infatti la 
composizione isotopica delle piogge è data dall’ammontare di più 
stadi di condensazione e di precipitazione. Durante il processo di 
evaporazione dell’acqua del mare le molecole di acqua più leggere 
(per es. H16O16O  rispetto a H18O16O) passano allo stato di vapore. 
Cosi l’acqua del mare  risulta più arricchita negli isotopi pesanti 
rispetto all’acqua evaporata. 
Una volta che quest’ultima raggiunge i continenti, si condensa e 
precipita come pioggia o neve, liberandosi degli isotopi più pesanti e 
tendendo progressivamente verso composizioni più leggere con il 
progredire delle evoluzione (rainout) della massa di vapore. I valori 
isotopici delle acque continentali ci permettono quindi di determinare il 
progredire dei processi di frazionamento e che lunghezza abbiano le 
traiettorie delle masse d’acqua. 
Secondo Bard et al. (2002), nel Mediterraneo il fenomeno che 
influenza maggiormente la composizione delle precipitazioni è 
l’”amount effect” e non la temperatura, ovvero la composizione 
isotopica delle precipitazioni tende a diminuire progressivamente 
all’aumentare delle precipitazioni. Questo è un fenomeno molto 
complesso nel Mediterraneo ed è dovuto a diversi fattori. Se infatti le 
precipitazioni sono scarse anche l’umidità dell’aria sarà minore con la 
conseguenza che le gocce possono evaporare arricchendosi di isotopi 
pesanti. Se le precipitazioni sono abbondanti anche l’umidità 
atmosferica lo sarà altrettanto, minori saranno le possibilità di una 
evaporazione delle precipitazioni e vi  sarà un maggiore 
frazionamento isotopico delle nubi. Sempre nel Mediterraneo poi, le 
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maggiori precipitazioni hanno un origine Atlantica, che comporta 
tragitti lunghi delle perturbazioni e maggiori frazionamenti, perciò 
avremo a che fare con valori di δ18O più negativi rispetto a 
precipitazioni di origine più strettamente mediterranea. 
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3.2.2 La composizione isotopica dell’ossigeno nei carbonati 
La  composizione isotopica dell’ossigeno di una fase minerale, come 
la calcite che precipita una soluzione acquosa (diluita) immaginando 
per semplicità che precipiti all’equilibrio, dipende da: 
 Temperatura 
 minerali della fase carbonatica che precipita (es: aragonite o 
calcite) 
 Composizione isotopica dell’ossigeno nelle acque da cui 
precipitano i minerali  
 
Per determinare la relazione tra temperatura e composizione isotopica 
dell’ossigeno sono state costruite numerose equazioni di paleo 
temperatura basate sulla correlazione tra gusci di organismi marini, 
sia di calcite che di aragonite riferite a determinate temperature di 
formazione delle stesse. Per la precipitazione dei carbonati in 
equilibrio esistono alcune equazioni tra le quali quella di Arthur e 
Anderson (1983): 
 
T°C= 16,0 – 4,14 (δc – δw) + 0,13(δc – δw)2 
 
Spesso si assume che la precipitazione dei carbonati avvenga in 
equilibrio isotopico , ma questo non necessariamente avviene (Leng 
et al, 2003). Il disequilibrio isotopico è talvolta indicato, se si tratta di 
organismi viventi,  con il termine di  “vital effects” e può essere 
controllato, oltre che dai fattori prima esposti da: 
 
 Tasso di precipitazione 
 pH 
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 interazione con fluidi metabolici (dovuti al 13C prodotto da diversi 
organismi) 
 Sviluppo di microambienti all’interno del corpo idrico (questo 
ultimo punto non è necessariamente un caso di vital effect). 
 
La composizione isotopica dei carbonati biogenici e di quelli non 
biogenici (o bio-indotti), che si formano nello stesso ambiente può 
essere anche molto differente e può dipendere dai fenomeni di 
frazionamento cinetico (vital effect) oppure legata al fatto che i 
precipitati inorganici ed organici possono avvenire in periodi diversi 
dell’anno pur accumulandosi negli stessi livelli a causa dei processi di 
bioturbazione sul fondo del lago (Leng et al., 2003). 
In molte regioni temperate e di alta latitudine la precipitazione del 
carbonato avviene principalmente durante i mesi estivi, nel quale 
l’attività fotosintetica è molto alta (Leng et al, 2003). Alle medie 
latitudini e soprattutto ai tropici le temperature più elevate durante 
tutto l’anno, permettono uno sviluppo costante del fitoplancton (Leng 
et al, 2003). 
Un problema molto comune ai fini dello studio paleoclimatico dei 
carbonati lacustri, è quello di distinguere il carbonato antigenico con 
quello allogenico, soprattutto nei bacini alimentati da rocce carbonati 
che nei quali esiste sempre la possibilità di contaminazione isotopica 
causata da materiale detritico (Leng et al, 2003). 
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3.2.3 La composizione isotopica del carbonio nell’ambiente 
lacustre 
 
Il carbonio viene frazionato durante il suo ciclo, e viene incorporato 
nella struttura cristallina dei carbonati autigenici e biogenici. 
Il carbonio ha 3 isotopi: 
 
 12C (6 protoni e 6 neutroni) 
 13C (6 protoni e 7 neutoni) 
 14C (6 protoni e 8 neutroni) 
 
La composizione isotopica del carbonio di un carbonato dipende 
principalmente dalla composizione isotopica del HCO3- (TDIC: Total 
Dissolved Inorganic Carbon) disciolto che dipende dai processi di 
frazionamento isotopico presente tra le varie fasi del sistema CO2-
H2O-CaCO3 (Leng et al, 2003). E’ bene ricordare che per valori 
comuni di ph (da debolmente acidi a debolmente alcalini), HCO3- è la 
specie dominante. 
La dipendenza del fattore di frazionamento isotopico con la 
temperatura è relativamente modesta e comunque molto minore 
rispetto alle variazioni che possono avvenire nel TDIC (Leng et al., 
2003) a causa di numerosi processi chimici e biologici. Da questo 
punto di vista la composizione isotopica del carbonio è più un 
indicatore dei processi legati al ciclo del carbonio nel lago più che un 
indicatore strettamente climatico anche se questi possono essere 
influenzati da fattori climatici. 
In generale sono 3 i processi che controllano la composizione 
isotopica del carbonio del TDIC: 
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a) Composizione isotopica delle acque affluenti 
b) Scambio di CO2 tra acqua del lago e atmosfera 
c) La fotosintesi/respirazione della fitocenosi acquatica 
 
 
a) Composizione delle acque affluenti 
 
Le acque sotterranee e fluviali delle regioni nord europee, mostrano 
valori isotopici δ13Ctdic,  tra -10 ‰ e -15 ‰, quindi valori piuttosto bassi 
(Leng et al, 2003). 
Gran parte di questo segnale deriva dal carbonio proveniente dalla 
respirazione delle piante e dalla produzione di CO2 dei suoli. La 
composizione isotopica del carbonio  di gran parte delle piante 
dell’area europea mediterranea varia tra  -20 ‰ e -32 ‰ (in media -
27 ‰), e questo si riflette nella CO2 prodotta dalla loro ossidazione, 
che solitamente produce una composizione isotopica del carbonio 
vicina (anche se non identica) a quella della pianta in vita. Questi 
valori sono tipici delle piante di tipo C3. 
I valori più elevati si registrano delle aree salmastre o in piante a ciclo 
C4 (taxa tipiche di zone aride) con valori tra -17 ‰ e -9 ‰ (Leng et al, 
2003). 
Nelle regioni carsiche le acque sotterranee spesso mostrano valori 
compresi in un range che va da -3 ‰ e +3 ‰, dove una parte del 
carbonio presente nelle acque deriva dalla dissoluzione dei carbonati 
del bacino idrografico (Leng et al, 2003). 
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b) Scambio di CO2 tra acqua del lago e atmosfera 
 
In molti laghi i carbonati che precipitano hanno valori elevati di δ13C e 
di δ18O. Questo è molto comune nei sistemi chiusi idrologicamente, in 
particolare dove la composizione isotopica tende ad equilibrarsi con la 
CO2 atmosferica e a perdere 
16O con l’evaporazione. In condizioni di 
equilibrio isotopico con la CO2 atmosferica, che ha valori di δ 
13C pari 
a circa -8 ‰, le acque di un lago avrebbero un valore tra +1 ‰ e +3 ‰, 
quindi producendo carbonati con una composizione isotopica 
sostanzialmente positiva.  
La forte correlazione tra il δ13C e il δ18O, può essere un valido 
strumento per stimare il grado di chiusura idrologica di un lago nel 
tempo; tuttavia questa affermazione è vera solo se la chiusura del 
sistema è stata sufficientemente prolungata (Talbot, 1990). In questa 
situazione l’evaporazione prolungata può portare anche a processi di 
“outgassing” anche della CO2 che porta ad un ulteriore arricchimento 
in isotopi pesanti del DIC (Talbot, 1990). 
 
 
C) La fotosintesi/respirazione della fitocenosi acquatica 
 
In un sistema lacustre la TDIC è soggetta a cambiare anche in 
funzione della produttività biologica che si sviluppa al suo interno. 
Durante i periodi nel quale si registra una maggiore produzione di 
biomassa, il sistema si impoverisce di 12C  che viene utilizzato durante 
la fioritura del fitoplancton per i processi fotosintetici e questo fa si che 
il DIC presenta una alta concentrazione di 13C che si traduce anche in 
carbonati bioindotti con più elevata rapporto isotopico (Leng et al, 
2003).  
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Tutto questo si verifica durante i mesi estivi, in una stratificazione della 
colonna d’acqua in risposta alla fotosintesi e alla forte  produzione 
biologica delle acque superficiali, con significative differenze nella 
composizione isotopica del carbonio totale disciolto, con ripercussioni 
sulla composizione dei carbonati che precipitano alle diverse 
profondità (Leng et al, 2003).  
Nei laghi dove la profondità dell’acqua è ridotta ma ricchi di materia 
organica e di un rapido riciclo, l’ossidazione di tale sostanza può 
portare a valori significantemente bassi di δ13Ctdic. Questo perché il 
lago si arricchisce di CO2 legata all’ossidazione della materia 
organica, che ha composizione impoverite in 13C, che viene a sua 
volta utilizzata dagli organismi per la fotosintesi, frazionando 
ulteriormente la CO2 disciolta.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 58 
3.2.4 Composizione chimica e isotopica delle acque attuali del 
bacino di Sulmona 
 
Per la composizione chimica ed isotopica delle acque attuali che 
ricadono nel bacino di Sulmona, sono stati presi in considerazione 
alcuni articoli (Barbieri et al, 2005, Desiderio et al, 2005, Falcone e  al, 
2008, Longinelli & Selmo, 2003). La mappa (figura 18) mostra la 
distribuzione della composizione isotopica delle precipitazioni della 
Penisola Italiana.  
Un aspetto interessante che si nota immediatamente dalla mappa, è il 
marcato “shadow effect” (effetto ombra) provocato dalla catena 
appenninica, che può essere facilmente seguito verso sud. Lungo la 
costa adriatica i valori medi annui sono molto bassi (2 ‰) rispetto a 
quelli registrati nel Tirreno alla stessa latitudine. Questo sembra 
essere causato dalla ridotta azione dei venti orientali attenuati dai 
rilievi balcanici. Un’anomalia si osserva nella sezione orientale e 
centrale della pianura Padana, dove i valori medi risultano più pesanti, 
a causa del contributo maggiore vapor acqueo provenienti 
dall’Adriatico settentrionale. 
La quota è per la Penisola Italiana il fattore più importante nel 
determinare la distribuzione dei valori isotopici, in particolare nelle 
regioni centrali dove la Catena Appenninica raggiunge altezze tra i 
2000 ed i 3000 m s.l.m. A questo fatto si deve aggiungere l’effetto dei 
processi di evaporazione delle acque del bacino del Mediterraneo che 
influenzano le precipitazioni di gran parte della penisola italiana, ma in 
misura minore quelle dell’Italia settentrionale.  Infatti mentre i valori 
isotopici per il nord Italia sono in linea con quelli globali, quelli delle 
regioni centrali e meridionali presentano valori fortemente influenzati 
dal bacino del Mediterraneo (Longinelli & Selmo, 2003). 
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Figura 18  . Le isolinee riportano i valori della composizione media dell’ossigeno 
nelle precipitazioni italiane. I punti neri rappresentano le stazioni raccolte, 
misurate e controllate dagli autori, i punti rossi le stazioni studiate da altri colleghi. 
(da Longinelli & Selmo, 2003). 
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In particolare la zona de L’Aquila, presenta valori medi molto 
particolari, a causa del contrasto tra il valore medio di circa -7‰ e la 
presenza dei rilievi molto elevati che circondano la città. 
Infatti se si osserva la mappa, i valori sono dell’ordine di -9 ‰ ed 
anche superiori. 
Nel caso dell’area lacustre di Sulmona, non è possibile determinare 
direttamente la composizione del corpo idrico in quanto è fossile. 
Tuttavia sono stati presi in considerazione i valori chimici ed isotopici 
di 32 sorgenti e di 7 falde acquifere (Desiderio et al, 2005) 
appartenenti al sistema idrografico del Gran Sasso e Sirente, Morrone, 
Majella, Porrara-Pizzalto, Genzana e della conca intermontana di 
Sulmona (figura 19). Queste sorgenti verosimilmente possono darci 
un idea del sistema di alimentazione del paleolago di Sulmona.  
Tutti i valori  di δ2H e  δ18O mostrano una buona correlazione con le 
seguenti equazioni: 
 
D2H= 7,6 δ 18O + 8,8 (marzo 2000) 
D2H= 7,7 δ 18O + 9,4 (giugno 2000) 
D2H= (8,2 δ 18O + 14,9 (novembre 2000) 
 
Le rette risultano essere coincidenti con altre rette meteoriche valide 
per l’Italia centrale. 
Questi risultati indicano che sulla catena abruzzese, non ci sono 
fenomeni di evaporazione che condizionano i rapporti isotopici e che 
non vi sono mescolamenti con acque fossili. 
I gradienti altitudinali proposti da Longinelli & Selmo (2003), 
evidenziano per la Penisola Italiana valori di D18O tra 0,1 e 0,2 ‰ /100 
m. Per la zona abruzzese, nello specifico Desiderio et al., (2005)  
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Figura 19. Schema idrogeologico abruzzese. 1- depositi terrigeni del Quaternario 
(Aquitardo); 2- Depositi terziari (aquiclude); 3- Gran Sasso; 4- Vellino-Giano-
Nuria; 5- Sirente; 6- Morrone; 7-Majella; 8- Montagna Grande; 9- Genzana; 10- 
Pizzalto-Porrera-Rotella. 11- Punti d’acqua campionati (da Desiderio e al, 2005). 
 
 
trovano 0,13 ‰/100 m sostanzialmente in accordo con i dati proposti 
da Longinelli e Selmo (2003). Tutta l’area abruzzese è ricca di rocce 
carbonatiche come quelle che costituiscono il rilievo del Gran Sasso, 
che quindi influenzano la composizione chimica delle acque sorgive in 
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modo conseguente ai relativi processi di interazione acqua-roccia 
(Barbieri et al, 2005). 
L’interazione tra acqua, carbonati e CO2 assorbita dal suolo innesca il 
processo di dissoluzione di calcite e dolomite secondo le seguenti 
reazioni: 
 
CaCO3 + CO2 + H2O= Ca
2+ + HCO3- 
CaMg(CO3)2 + CO2 + H2O= Ca
2+ + Mg2+ + HCO3- 
 
In modo molto semplificato possiamo dedurre che la concentrazione 
di Ca2+ , Mg2+ e HCO3- aumenti nel corpo idrico man a mano che 
questo interagisce con le rocce. 
La maggior parte delle sorgenti mostra valori sottosaturi in dolomite e 
saturi in calcite (Barbieri et al., 2005). Le acque possono essere 
classificate come “Ca2+, Mg2+ e HCO3- type”. 
Per comprendere quali siano le concentrazioni degli ioni, si possono 
prendere come valori di riferimento le sorgente di “Capo Pescara” 
(tabella 2) che mostra valori di 334,99 mg/l HCO3-, 93,29 mg/l Ca2+ e 
18,18 mg/l Mg2+ che sono più elevati delle acque campionate (Falcone 
et al., 2008) e pH basico 7,53. I valori medi sono: 107 mg/l HCO3- 
22,17 mg/l Ca2+, 9 mg/l Mg2+, con pH tra 8,16 e 8,65. 
Questa sorgente come altre grandi sorgenti profonde che mostrano 
un’intensa e prolungata interazione acqua-roccia, devono aver 
alimentato il paleobacino lacustre di Sulmona. 
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N° Denominazione Quota Portata 
media 
Quota 
isotopica 
media di 
ricarica 
Quota 
isotopica 
media di 
ricarica 
3 Capo Pescara 270 7.1 950 1140 
7 Acqua Solfa 280 0.3 900 1110 
8 Giardino 248 1.0 1300 1020 
12 Lavino 150 1.8 650 820 
14 Foro 420 0.6 600 770 
18 Verde 410 2.6 1550 1570 
20 Acque Vive 458 1.0 1700 1700 
21 S.Giustino 480 0.7 1450 1500 
22 Capo Gizio 560 2.6 1100 / 
 
Tabella 2. Tabella riportante le quote isotopiche medie di ricarica delle 
sorgenti dell’Appennino abruzzese (da Desiderio et al, 2005). 
 
Per quanto riguarda la composizione delle acque meteoriche, i valori  
di δ 18O ‰ e δ 2H ‰ variano rispettivamente da -10,37 ‰ a -8,93 ‰ e 
-69,80 ‰ a -57,40 ‰ al variare della quota; ovvero all’aumentare di 
quota aumenta la negatività dei rapporti isotopici delle piogge 
(Falcone et al, 2008). 
La composizione isotopica del TDIC che in prevalenza è arricchito di 
12C se originato prevalentemente dall’ossidazione della materia 
organica, può essere aumentato dalla dissoluzione delle rocce 
carbonatiche. Tale dissoluzione da origine a TDIC con valori tra ca. 0 
e 2 ‰. I valori del δ13C ‰ DIC nella CO2 atmosferica è ca. -7 ‰ 
VPDB mentre quello della CO2 del suolo è compresa tra -30‰  e -7 ‰ 
VPDB. Questa è molto legata alla tipologia della fitocenosi 
considerata. Infatti i valori di CO2 sono abbastanza negativi nelle 
specie vegetali a ciclo C3 (piante che utilizzano durante la fotosintesi 
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clorofilliana il ciclo di Calvin-Benson), che rappresentano l’85% del 
totale mondiale; con valori che variano da -24 ‰ a -30 ‰ VPDB. 
Infine le acque sotterranee mostrano valori di δ13C ‰ DIC variabili tra 
– 20‰ a 0 ‰ (Falcone et al, 2008). Per tutti i valori δ13C ‰ DIC del 
comprensorio abruzzese, si registrano valori compresi tra -7,64 ‰ e -
3,57 ‰ (con un valore medio di – 5,56 ‰) che riflettono l’esistenza 
dell’interazione con rocce carbonatiche e con la CO2 del suolo 
(Falcone et al, 2008). 
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4 I Carbonati pedogenici 
 
4.1 Generalità 
 
Un archivio interessante, come vedremo, ai fini di uno studio 
paleoclimatico sono i carbonati pedogenici. Questi sono diversi 
rispetto ai carbonati lacustri che sono stati descritti precedentemente, 
in quanto si sviluppano attraverso i processi pedogenetici, ovvero quei 
meccanismi che portano allo sviluppo di un suolo. Il suolo in Geologia 
è per definizione un corpo che si forma nella zona di contatto tra 
atmosfera e litosfera in zone dove il tasso di sedimentazione e/o di 
erosione è più basso della velocità dei processi di alterazione e 
bioturbazione. Se il tasso di sedimentazione è elevato avremo un 
deposito costituito da strutture sedimentarie, mentre se è maggiore il 
tasso di erosione si sviluppano superfici di erosione. 
Un suolo si sviluppa a partire da un “parent material” (roccia madre). 
Questa può essere un substrato roccioso o un deposito 
colluviale,detritico,eolico o vulcanico. Il “parent material” esposto agli 
agenti esogeni si altera progressivamente a seguito di processi 
chimico-fisici chiamati processi di alterazione superficiale (weathering). 
La roccia madre si trasforma “tendendo” ad uno stato di equilibrio con 
il nuovo ambiente poiché il suo ambiente di formazione era diverso 
dalla condizioni di esposizione superficiale.  
Diversi sono i processi naturali che portano allo sviluppo di un suolo, 
tra questi molto importante ai fini paleoclimatici è il processo di 
carbonatazione. Questo si realizza nelle regioni climatiche da 
semiaride a subumide, dove le precipitazioni sono inferiori o uguali 
all’evapotraspirazione (Sanesi, 2000). 
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A cause delle scarse precipitazioni, l’eluviazione è molto limitata e 
soltanto pochi cationi (Na+,K+, Mg2+   ) vengono lisciviati nella falda 
asportati ma non il calcio che può precipitare come carbonato 
(CaCO3) durante il processo noto come Carbonatazione (figura 20). 
 
 
 
Figura 20. Parte di un profilo di un suolo in cui l’orizzonte chiaro è soggetto alla 
Carbonatazione. Questo orizzonte prende il nome di orizzonte Bk 
 
Quando la precipitazione avviene lungo le radici delle piante formano 
delle strutture note come rizoconcrezioni (Sanesi, 2000). 
Secondo la classificazione USDA del 1974 un suolo caratterizzato da 
queste proprietà viene classificato come Aridisuolo (Sanesi, 2000). 
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4.2 I Carbonati pedogenici nella Paleoclimatologia 
 
L’accumulo di carbonato è quindi legato principalmente al regime delle 
precipitazioni, infatti solitamente al di sopra dei 1000 mm/a si ha la 
completa lisciviazione dei carbonati e non si ha formazione di orizzonti 
di tipo Bk o comunque non vi sono tracce di repricipitazione di 
carbonato nell’orizzonte B. Vi è quindi una buona correlazione tra 
profondità di accumulo del carbonato e regime pluviometrico 
(Birkeland, 1984). Infatti con l’aumento delle  precipitazioni vi è un 
aumento delle coperture vegetali e attività biologica all’interno del 
suolo che comportano una maggiore produzione di CO2. Quest’ultima 
determina una maggiore acidificazione delle acque e i carbonati 
tendono a precipitare a più elevate profondità e alla fine ad essere 
completamente lisciviati.  
La sovrasaturazione di calcio e quindi la repricipitazione può essere 
dovuta da una diminuzione della pCO2, ma anche ad un aumento 
della concentrazione del calcio dissolto risultato della perdita d’acqua 
dalle piante attraverso la traspirazione oppure direttamente 
dall’evaporazione (Zanchetta et al,2000). Questo secondo 
meccanismo è quello considerato più probabile nei suoli. 
La composizione isotopica del carbonio nei carbonati pedogenetici è 
quindi controllata dai processi di frazionamento isotopico  presenti tra 
nel sistema H2O-CO2-CaCO3. Suoli che hanno uno scarso scambio 
con la CO2 atmosferica (legati ad una pressione parziale di CO2 
elevata) hanno un segnale isotopico del carbonio che dipende 
principalmente dalla biomassa e dalla tipologia della vegetazione.  
Poiché la composizione isotopica della CO2 respirata da un suolo 
dipende (in prima grossolana approssimazioni) dalla composizione 
isotopica delle materia organica o della biomassa presente, con i 
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valori di δ13C dei carbonati è possibile risalire alla tipologia di 
vegetazione (piante a ciclo C3 o a ciclo C4, Cerling 1984) e di 
conseguenza alle condizione climatico/ambientali che insistevano in 
un determinato luogo (Zanchetta et al, 2000). Infatti la distribuzione 
delle C3 e C4 è controllata dal clima (piovosità)(figura 21). 
Le specie vegetali a ciclo C3 (sono le più antiche e sfruttano per la 
fotosintesi clorofilliana il ciclo di Calvin) presentano generalmente 
valori  δ13C intorno a -27‰ mentre le specie C4 (sfruttano il ciclo di 
Hatch-Slack) hanno valori δ13C intorno a -13‰ (figura 
22).Quest’ultime sono tipiche di ambienti semiaridi o aridi (Cerling, 
1984). 
 
 
 
Figura 21. Distribuzione delle C3 e C4. 
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       Figura 22.I valori isotopici di δ13C nelle specie vegetali C3 e C4.  
 
In altre parole dove le condizioni climatiche sono relativamente umide 
con precipitazioni maggiori di 1000mm/a, abbiamo la completa 
lisciviazione del calcio  e la copertura vegetale protegge il suolo dai 
fenomeni di evaporazione e quindi il calcio non precipita. Lo scambio 
con la CO2 atmosferica è limitato a causa della copertura vegetale e il 
rapporto isotopico del carbonio è controllato principalmente dalla 
biomassa e dal tipo di vegetazione. Quando le precipitazioni risultano 
invece limitate non abbiamo la completa eluviazione, l’evaporazione e 
diventa importante a causa anche della ridotta copertura vegetale, e 
possono aumentare gli scambi con la CO2 atmosferica. In queste 
condizioni la composizione isotopica del carbonato può permettere di 
ricostruire la tipologia della vegetazione. 
Facendo alcune semplici assunzioni sui valori medi delle piante C3 e 
C4 utilizzando il bilancio di massa è teoricamente possibile, da un 
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carbonato pedogenetico, estrarre la percentuale di C3 e di C4 (Cerling, 
1984; Cerling et al., 1993) 
 
C3=(2,1- δ13CCaCO3)/14,0. 
 
Ovviamente molti fattori possono influenzare la composizione 
isotopica finale di un carbonato pedogenetico anche all’interno di una 
stessa biomassa omogenea di tipo C3 o C4. Tra l’altro i dati pollinici 
del Mediterraneo suggeriscono che gran parte della vegetazione 
doveva essere in prevalenza di tipo C3 anche nei periodi glaciali 
(Zanchetta et al., 2005). 
Per quanto concerne la composizione isotopica dell’ossigeno, come 
abbiamo visto, questa dipende dalla composizione del fluido acquoso 
e dalla temperatura . In ambienti molto aridi (come le aree 
semidesertiche o desertiche) le acque del suolo risultano fortemente 
evaporate, mentre si è osservato che, a scala globale, esiste una 
relazione abbastanza marcata tra composizione isotopica 
dell’ossigeno delle precipitazioni locali e composizione isotopica del 
carbonato pedogenitico (Cerling, 1984). Utilizzando i dati di Cerling 
(1984), Jimao et al (1997) hanno proposto la seguente equazione  
 
δ18OH2O= - 1.361+ 0.955 δ
18OCaCO3 
 
Da questa equazione è teoricamente possibile ricavare la 
composizione isotopica delle precipitazione locali, un parametro di 
notevole interesse paleoclimatico. Esistono pochi test a livello locale, 
di questa equazione, ma nei pochi casi (Leone et al., 2000; Zanchetta 
et al., 2000) i valori ottenuti per il passato sembrano ragionevoli. 
 71 
Tuttavia, sarebbe più opportuno disporre di una equazione specifica 
solo per il Mediterraneo ma i dati disponibili sono ancora insufficienti. 
Con tali equazioni siamo stati in grado di ricostruire la storia botanica 
e pluviometrica, ma non forniscono informazioni sulla 
paleotemperatura. Per quest’ultima è stata applicata la seguente 
formula (Dworkin et al, 2005): 
 
 
δ18Occ(‰PDB)= 0,49 (T) – 12,65 
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5 Il clima durante il Pleistocene medio 
 
5.1 Il Pleistocene medio 
 
 
Il Quaternario è suddiviso in Pleistocene e Olocene. Il primo si 
sviluppo dalla base del Quaternario (2.5-2.6 Ma) e termina a 0.0117 
Ma dal quale ha inizio l’Olocene nel quale viviamo attualmente. 
Il Pleistocene viene suddiviso tipicamente in Pleistocene inferiore, 
medio e superiore. Al Pleistocene inferiore appartengono gli stadi 
Gelasiano e Calabriano, al Pleistocene medio lo Ioniano, mentre al 
Pleistocene superiore appartiene Il Tortoniano (figura 23). 
 
 
 
 
Figura 23. Suddivisione del Quaternario 
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5.2 Le variazioni climatiche  
 
Da sempre quando si parla di Quaternario, pensiamo subito alle 
grandi glaciazioni. Il Quaternario e il Pleistocene sono caratterizzati 
dall’alternanza di fasi più fredde con fasi più calde la cui durata ed 
intensità sono alquanto variabili. Alle fasi fredde corrispondono i 
periodi glaciali con le espansioni dei ghiacciai continentali e polari, 
raffreddamento, aumento delle precipitazioni nevose, siccità alle 
basse e medie latitudini, abbassamento del livello del mare, aumento 
delle terre emerse e di conseguenza l’aumento dell’erosione e 
dell’albedo. Alle fasi calde corrispondono i periodi interglaciali 
caratterizzati da temperature più elevate, ridotta estensione dei 
ghiacciai, maggiore piovosità, aumento del livello del mare, 
diminuzione dell’albedo, aumento copertura forestale e conseguente 
minore erosione. 
Con lo studio della composizione isotopica dell’ossigeno sui 
foraminiferi marini, è stato possibile ricostruire queste alternanze in 
grande dettaglio. Nella figura 24 è riportata la curva del rapporto 
isotopico 18O/16O dei foraminiferi bentonici. Come è possibile 
osservare la ciclicità cambia sia in frequenza (1/T) che in ampiezza. 
L’ultimo milione di anni mostra ampiezze elevate e frequenze più 
basse. Secondo questa curva gli interglaciali del MIS 5, MIS 9 e MIS 
11 sono tra i più caldi dell’ultimo 1,5 Ma. Da circa un 1 Ma ad oggi i 
glaciali sono i più grandi che si registrano. Questo periodo viene 
spesso chiamato il «Pleistocene Glaciale». Tra ca 1 e 1.8 Ma viene 
chiamato il «Pleistocene pre-Glaciale». 
La scala delle inversioni paleomagnetiche (i bianche e i neri) viene 
utilizzata per «ancorare» cronologicamente le carote marine. La curva 
riportata è una curva composita ottenuta mettendo insieme moltissime 
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carote e confrontando i dati tra loro e producendo un registro 
composito. 
 
 
 
 
Figura 24. Curva del rapporto isotopico 18O/16O dei foraminiferi bentonici 
 
I periodi di variazione climatica vengono denominati MIS (Marine 
isotope Stages), e vengono accompagnati da un numero pari o dispari. 
I numeri dispari indicano le fasi interglaciali mentre i numeri pari quelli 
glaciali. Il passaggio tra un glaciale ed un interglaciale prende il nome 
di “terminazione” (termination) ed è uno “snodo” climatico 
particolarmente rilevante.   
A circa 400 ka il ritmo dei glaciali/interglaciali diventa più regolare (ca. 
ogni 100 ka).  Nel dettaglio (figura 25) si osserva come il MIS 5, 9 e  
11 siano molto caldi (anche se il 9 è vicino all’1). Molto più freddo è il 
MIS 7. I glaciali con maggior dimensione delle calotte sono il MIS 12 e 
il MIS 16 (almeno in questo schema). Ciò che appare anomalo è il 
MIS 11: non solo sembra molto caldo (poco ghiaccio accumulato nelle 
calotte continentali) ma sembra anche il più lungo (quasi il doppio 
degli altri). Un elemento particolarmente evidente  degli ultimi 400 ka è 
la rapida transizione tra un glaciale ed un interglaciale (termination) 
mentre il passaggio al massimo glaciale è lungo e progressivo. 
Questo comportamento viene detto: Il «dente di sega climatico». 
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Figura 25. Il ritmo dei glaciali/interglaciali degli ultimi 900 Ka (Zanchetta 2011). 
 
Le carote marine non rappresentano l’unica fonte per lo studio delle 
variazioni climatiche avvenute durante il Pleistocene medio. Dallo 
studio dei pollini, degli speleotemi, dei terrazzi marini, dei depositi 
 76 
lacustri ecc, possono essere ricavate informazioni aggiuntive che 
correlate assieme possono definire più precisamente le variazioni 
climatiche. 
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5.3 I parametri orbitali terrestri 
 
Milankovitch (1930) fu il primo scienziato che in modo sistematico 
investigò la relazione tra la dimensione dei ghiacciai e i cambiamenti 
dell’insolazione legati a modificazioni dei parametri orbitali terrestri, 
che non sono costanti ma variano nel tempo. Questi parametri sono: 
 
 L’Eccentricità dell’orbita 
 L’obliquità dell’asse 
 La precessione degli equinozi 
 
L’orbita terrestre è un ellisse e il sole sta in uno dei due fuochi (Prima 
legge di Keplero). La sua forma varia e l’eccentricità è una 
espressione per definire la sua variazione di forma. Tali forme variano 
da quasi circolare ad ellittica (figura 26) con una ciclicità principale di 
400 ka e altre minori di 100 ka (sono le più lunghe dei tre cicli 
astronomici). 
 
 
 
 
Figura 26.  Eccentricità dell’orbita terrestre  
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Figura 27. Variazioni tra Afelio e Perielio  
 
 
Questo parametro produce importanti cambiamenti non tanto 
sull’insolazione totale annua, ma sulla differenza tra afelio e perielio 
che può risultare anche dell’ordine del 30%. L’afelio rappresenta la 
massima distanza raggiunta dalla terra nel suo moto intorno al sole, 
che è molto vicina nell’emisfero boreale al solstizio d’estate, mentre il 
perielio è la minima distanza dal sole che viene raggiunta, sempre 
nell’emisfero boreale in prossimità del  solstizio d’inverno (figura 27). 
L’obliquità dell’orbita rappresenta invece l’inclinazione dell’asse 
terrestre rispetto al piano dell’eclittica (figura 28). L’angolo varia 
(rispetto alla verticale) nel tempo tra 22,1° e 24,5° con un periodo di  
circa 41 ka. Questo parametro è molto importante poiché determina la 
durata del giorno e della notte e la variazione dell’insolazione annua 
alla varie latitudini, in altre parole governa le stagioni. Questo è ben 
evidente alle alte latitudini, mentre all’equatore e ai tropici tale effetto 
ha evidenze minori. 
Se l’obliquità è bassa la differenza di insolazione tra estate ed inverno 
è scarsa mentre con una obliquità elevata, tende ad aumentare 
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considerevolmente tale differenza rendendo l’estate più calda e 
l’inverno più freddo. 
 
 
 
 
 
Figura 28. Obliquità dell’orbita terrestre  
 
 
L’ultimo parametro orbitale da considerare, è quello della precessione 
degli equinozi. Rappresenta la rotazione che l’asse terrestre compie 
su se stesso in senso antiorario (tipo una trottola) con un periodo di 
circa 23 ka (figura 29). La causa è da attribuire alla diversa attrazione 
dei corpi celesti sulla terra e alla non perfetta sfericità della terra. 
La precessione determina uno spostamento della linea equinoziale 
che nel tempo anticipa gli equinozi ogni anno di 20’. Gli equinozi 
quindi si spostano tra afelio e perielio. Oggi il solstizio d’inverno si 
trova in perielio, ma 11 ka era in afelio. E’ evidente come questo 
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parametro unito all’eccentricità comporti importanti cambiamenti 
climatici, in particolare sulla distribuzione stagionale dell’insolazione 
 
 
 
 
 
Figura 29. Precessione degli equinozi  
 
 
 
Secondo Milankovitch questi parametri orbitali sarebbero in grado di 
innescare un periodo glaciale quando abbiamo: 
 
 Alta eccentricità dell’orbita 
 Bassa obliquità 
 Inizio dell’estate in prossimità dell’afelio (nell’emisfero boreale) 
 
Queste 3 condizioni consentono lo sviluppo di estati fresche e lunghe 
e inverni miti e corti. Fattori essenziali per lo sviluppo e il 
mantenimento di una calotta glaciale, in grado di innescare un periodo 
glaciale (riduzione del 20% dell’insolazione). 
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La teoria di Milankovitch iniziò ad essere soprattutto considerata 
quando dall’esame isotopico delle carote oceaniche venne rilevata 
l’esistenza delle ciclicità a 100 ka, a 41 ka e a 26 ka. I dati di 
Milankovitch e quelli isotopici confermarono quindi la forte relazione 
tra i parametri orbitali e le variazioni climatiche. 
Tuttavia le sole variazioni dei parametri orbitali non sono in grado di 
innescare un forte cambiamento delle condizioni climatiche, ma altri 
fattori combinati a questi, riescono a sviluppare tale cambiamento. Si 
parla di “fattori di retroazione” o “ feedback” che amplificano o 
riducono il segnale orbitale sulle variazioni climatiche. Una possibile 
definizione di “feedback“ è la seguente:  Un feedback e un 
meccanismo in cui al variare di un fattore (causa) si genera la 
variazione di un altro fattore ad esso correlato (effetto), tale da far 
aumentare o diminuire l’intensità della causa stessa (feedback 
positivo o negativo). 
I fattori più importanti di retroazione possono essere la variazione 
dell’albedo, la variazione dei contenuti dei gas serra o della copertura 
vegetale. 
L’albedo (la frazione percentuale sul totale della radiazione ricevuto 
dalla Terra che viene riflessa) è considerato un fattore primario e il 
ruolo quello svolto dalla neve o dal ghiaccio può risultare molto alto 
(figura 30). Una diminuzione della temperatura causata dal 
cambiamento dei parametri orbitali, provoca un aumento della 
copertura nevosa e dei ghiacci che a loro volta determinano un 
aumento dell’effetto albedo, che a sua volta diminuirà ulteriormente la 
temperatura. 
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Figura 30. Differenza d’albedo tra una superficie priva di  neve o ghiaccio e una 
con neve o ghiaccio 
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5.4 Il MIS 11 
 
5.4.1 Generalità 
 
L’intensità dell’insolazione estiva è considerata alle alte latitudini il 
processo scatenante per le condizioni glaciali –interglaciali nel corso 
del Quaternario. Oggi alle alte latitudini vi è una insolazione estiva 
minore rispetto all’ultimo glaciale. Questo a causa della precessione 
degli equinozi che permette di avere oggi il sole in perielio in gennaio, 
ma 11,5 kyr era in luglio e quindi l’insolazione era al massimo (Ulrich 
et al. 2007). La discrepanza tra la bassa insolazione estiva di oggi e le 
condizioni calde, sollevano la questione del perché siamo ancora 
senza ombra di dubbio, in un interglaciale (Ulrich et al. 2007). 
Una simile condizione si è verificata 400 ka durante l’interglaciale MIS 
11 che era caratterizzato da scarse coperture di ghiaccio, bassa 
insolazione ed elevate temperature (Loutre 2003). In questo periodo i 
parametri orbitali sono molto vicini all’attuale interglaciale, tanto da 
essere considerato un analogo (principalmente bassa eccentricità che 
modula la precessione). Il suo studio può, quindi, fornire importanti 
considerazioni su come finirà o evolvere il presente interglaciale. 
Dati provenienti dall’Atlantico meridionale mostrano che la 
temperatura delle acque superficiali durante il MIS 11 non era tanto 
più calda rispetto agli altri interglaciali anche se di durata maggiore. 
Risultati simile provengono anche dal Pacifico (Loutre 2003).  
Secondo i dati forniti dallo studio degli isotopi marini e dei microfossili 
il MIS 11 è durato 25-30 ka, ben 3 volte più lungo degli altri 
interglaciali (9,7,5) (Ulrich et al. 2007). 
Altri risultati individuano per il MIS 11 la presenza di una scarsa 
copertura di ghiacci per ben 23 ka come si evince dall’assenza di 
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detrito glaciale per quel periodo nel nord Atlantico (Loutre 2003).In 
Cina le sequenze di loess dimostrano che il monsone estivo era più 
intenso e che vi erano fioriture insolite di plancton alle alte latitudini. 
Questo dimostra che il clima della terra era caratterizzato da elevate 
temperature (Loutre 2003). Altri studi a conferma di ciò provengono 
dalle analisi polliniche per il substage MIS 11c che confermano 
esistenza di estese coperture forestali in Grecia per più di 30 ka. Tali 
foreste sono dominate da taxa termofili anche se sono presenti taxa 
più freddi (Picea e Pinus) (Ulrich et al. 2007).  
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5.4.2 Cosa guida le variazioni climatiche del MIS 11? 
 
Per comprendere qual’ è il motore che guida le variazioni climatiche 
del MIS 11 e del futuro millennio bisogna: 
 
1. considerare la variazione dei parametri astronomici 
2. ricostruire gli scenari di variazione di CO2 
3. comprendere l’impatto delle attività umane 
 
Questo è quello che hanno cercato di fare Loutre e collaboratori 
(1995). 
Come è stato già sviluppato nei precedenti capitoli i parametri orbitali 
sono molto importanti nel determinare un cambiamento climatico, ma 
ad essi si devono sommare altri fattori. 
Molto importante è la correlazione tra la concentrazione di CO2 e la 
variazione dell’insolazione (Loutre et Berger 2000). L’obbiettivo 
generale è quello di ottenere dei modelli che siano in grado di 
confrontare le simulazioni del MIS 11 con quelle del futuro per capire 
a quali cose andiamo incontro (Loutre 2003). 
Durante il MIS 11 l’eccentricità è bassa e la precessione è modulata 
da questa. Gli studi glaciologici sulle carote di Vostok (Antartica), 
dimostrano che durante nella transizione tra un glaciale-interglaciale 
la CO2 aumenta da circa 180 ppmv a 280-300 ppmv. Questo 
passaggio è molto repentino ma al contrario il passaggio da un 
interglaciale ad un glaciale è molto più lento (Loutre 2003). E’ stato 
notato che da 414 kyr a 397 kyr la concentrazione di CO2 è di 275 
ppmv poi in seguito tende a diminuire fino a 180 ppmv a 352 kyr. Le 
concentrazioni di CO2 in atmosfera sono quindi da sempre state 
soggette a variazioni anche prima delle attività antropiche. Queste 
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variazioni sembrano essere dovute a complessi cambiamenti del ciclo 
del carbonio che è a sua volta causato da variazioni di temperatura e 
precipitazione (Loutre 2003). 
Un altro aspetto interessante è quello di simulare il cambiamento del 
volume dei ghiacci durante il MIS 11, in risposta ai cambiamenti di 
CO2. I risultati hanno dimostrato che le sole variazioni dell’insolazione 
non sono sufficienti ad indurre un feedback che amplifichi il segnale 
climatico, in questo gioca un ruolo fondamentale la CO2 (Loutre et 
Berger 2000). 
E’ stato osservato che se la concentrazione di CO2 diminuisce di pari 
passo all’insolazione si attiva un periodo glaciale, mentre se la 
concentrazione di CO2 aumenta e l’insolazione è bassa si instaura un 
periodo interglaciale nel quale si riducono drasticamente i volumi dei 
ghiacci (il caso del MIS 11).  
Nell’Eemiano ( la fase forestale grossolanamente corrisponde al MIS 
5e) sono bastate concentrazioni di 210 ppmv per innescare lo 
scioglimento dei ghiacciai anche in presenza di un elevata insolazione 
(Loutre e Berger, 2000). CO2 e insolazione giocano quindi ruoli 
opposti ed esiste sempre tra i due un fattore di ritardo (Loutre 2003). 
Ciò che appare contrastante del MIS 11 rispetto agli altri interglaciali è 
come sia possibile si sia instaurato un periodo caldo cosi lungo con 
bassa concentrazione di CO2 (210 ppmv). Il punto chiave della sua 
lunghezza sembrano i tempi di riduzione della CO2 dopo il picco 
interglaciale (Loutre 2003).  
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6 Risultati 
 
6.1 Litostratigrafia e tefrostratigrafia  
 
La sezione di Sulmona considerata in questa tesi comprende diverse 
litologie che sono, non solo il frutto dell’evoluzione climatica ma anche 
delle dinamiche tettoniche regionali che hanno agito nella costruzione 
del bacino sedimentario.  
La figura 31 riporta la colonna stratigrafica del sondaggio che insieme 
ai dati geochimici ed isotopici ci permetterà poi, in fase di discussione 
di ricostruire l’evoluzione del bacino.  
Dalla litologia emergono due livelli vulcanici (tefra) di spessore 
centimetrico a granulometria sabbiosa (lapilli fini-ceneri) che ci 
permettono anche di inquadrare cronologicamente i  depositi. Questi 
sono stati studiati in dettaglio da Biagio Giaccio dell’IGAG di Roma.  
Anticipiamo qui la loro attribuzione e cronologia anche pur non 
trattandosi del lavoro di tesi. 
Il primo si colloca alla profondità di 1,60 m ed è correlabile con 
l’eruzione denominata Vico α e stratigraficamente viene considerato 
all’inizio dell’interglaciale MIS 11 ed è stato datato a 419 ka (Giaccio 
pers. com.).  
Il deposito tufitico di Vico alfa, è legato all’eruzione del sistema 
vulcanico di Vico, nel Lazio settentrionale, il cui cratere è oggi 
occupato da un lago. Le prime eruzioni furono a carattere esplosivo di 
tipo Pliniano con caratteristica chimica satura con trend da trachitico a 
riolitico. Si distinguono due strati di pomici, detti Vico alfa e Vico beta 
rispettivamente di circa 419 ka e 412 ka (Giacomelli, 2013). 
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Figura 31. Intera sezione litologica esaminata 
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Il secondo livello è posizionato alla profondità di ca 9,20 m e 
corrisponde ad un livello a granulometria più grossolana (lapilli) con 
micropomici e scorie di colore scuro e correlato con i livelli tufitici delle 
Pozzolane rosse datate a 457 ka. Queste si depositano durante la fine 
dell’interglaciale MIS 13. 
Per quanto riguarda il deposito vulcanico delle Pozzolane rosse, la 
provenienza è dai Colli Albani. La prima fase dell’attività vulcanica dei 
Colli Albani è chiamata Tuscolano-Artemisio e si estende tra i 600 ka 
e i 350 ka. L'attività del Tuscolano-Artemisio è suddivisa in quattro cicli 
che si sono ripetuti circa ogni 100.000 anni. Ciascun ciclo inizia con 
attività esplosiva e flussi piroclastici (ignimbriti), seguita da un'altra 
fase esplosiva di tipo pliniano (pomici da caduta) e a volte da eruzioni 
effusive (colate di lava). Nel secondo ciclo (circa 480 ka), le pomici da 
caduta con dispersione verso Est sono solitamente coperte dai 
prodotti dei flussi piroclastici, chiamati Pozzolane rosse (o Pozzolane 
di S. Paolo o Seconda Unità di Flusso del Tuscolano-Artemisio) 
(articolo p.rosse). Questa eruzione costituisce la più intensa e 
voluminosa di tutto il complesso dei Colli Albani (Giacomelli, 2013). 
Passiamo ora ad una descrizione delle caratteristiche litologiche degli 
altri depositi continentali. 
Osservando la sezione stratigrafica dei primi 10 m, possiamo 
riconoscere l’alternanza di fasi lacustri, palustri, fluviali e di piana 
alluvionale. La base della successione da noi studiata, che 
corrisponde a ca. i primi dieci metri del carotaggio, si sviluppa un 
deposito organico torboso classificabile come un istosuolo (Figura 32). 
Quest’ultimo per definizione è caratterizzato da un epipedon histico 
che risulta composto da materiali organici ricchi in torba 
particolarmente scuro e con uno spessore da 20 a 60 cm. La materia 
organica si degrada molto lentamente comportandone l’accumulo. 
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Questo è causato dall’elevata idromorfia, che provoca la saturazione 
di acqua per più di 30 giorni all’anno. L’orizzonte istico si realizza in 
condizioni climatiche prevalentemente umide in condizioni di buon 
drenaggio (Sanesi , 2000). 
Il livello histico è seguito da una superficie di erosione netta sulla 
quale si sviluppano che è preceduta come riportato in figura, da una 
superficie di erosione corrispondente a depositi a limi e sabbie limoso 
verdastre vulcanoclastiche di piana alluvionale ricche in bioclasti di 
molluschi. 
 
 
 
Figura 32. Sezione tra 11,20 m e 10,20. In nero l’Istosuolo ricco di torba. 
 
A partire dai 10 metri di profondità sono stati individuati depositi 
corrispondenti a i limi massivi grigi e grigio-verdastri (figura 33), 
correlabili ai campioni tra 905 a 1000 cm di profondità. Come già 
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osservato in una precedenti tesi di laurea (Della Lucia, 2010) tali 
sedimenti contengono resti di ostracodi, diatomee e frammenti (rari) di 
molluschi dulcicoli. In accordo con la litologia questi sedimenti sono 
relativi all’instaurazione di una fase lacustre.  
 
 
 
 
Figura 33. Sezione tra la profondità di 10,20 m e 8,85 m. Sulla destra l’inizio dei 
depositi lacustri a limi massivi e grigio-verdastri. 
 
La successione prosegue con lo sviluppo di una nuova fase subaerea 
caratterizzata da un suolo con orizzonte bk ricco in carbonato di calcio. 
A questo orizzonte di alterazione subaerea successivamente si 
ritrovano nuovamente i limi massivi da grigio a grigio-verdastri e i limi 
carbonatici biancastri tipici di un sistema lacustre. 
Da 7,6 metri vi è un cambiamento litologico importante contraddistinto 
da una netta superficie di erosione che taglia i depositi sottostanti a 
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limi carbonatici biancastri (figura 34). Tale erosione è evidenziata dalla 
deposizione di conglomerati a ghiaie carbonatiche a matrice limosa, 
seguita da litologie a limi e sabbie limose verdastri vulcanoclastiche di 
piana alluvionale e da depositi limoso sabbiosi a stratificazione piano 
parallela di overbank (figura 35). 
 
 
 
Figura 34. Sezione tra 7,85 m e 7,45. importante si nota la superficie di erosione. 
In chiaro (al centro) i limi carbonatici biancastri interrotti bruscamente da una 
superficie di erosione. Sulla destra i conglomerati. 
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              Figura 35. I depositi limoso-sabbiosi di overbank. 
 
A 6,5 metri torna un tipico suolo ad orizzonti bk e orizzonti organici 
(figura 36). In particolare in questi orizzonti si sviluppano 
rizoconcrezioni carbonatiche (figura 37).  
 
 
 
 
Figura 36. Sezione tra 6,45 m e 5,80 con suoli a orizzonti Bk. 
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Figura 37. Particolare delle rizoconcrezioni 
 
 
Successivamente da ss 510 tornano i limi sabbiosi e le sabbie limoso-
verdastre vulcano clastiche di piana alluvionale.  
A circa 4 metri di profondità ad iniziare con il campione si ripete la 
successione a limi da grigi a grigio-verdastri tipici di un sistema 
lacustre. Questa litologia si estende fino al top della sezione ed è 
interrotta a 3,10 m dalla deposizione di limi carbonatici biancastri 
(figure 38 e 39). Nelle figure 39 e 40 si noti il passaggio dei limi 
biancastri a quelli grigio e grigio-verdastri. A 1,60 metri si ha la 
deposizione del livello tufitico di Vico alfa (419 ka). Il passaggio 
litologico dai limi grigi e grigio verdastri  al livello tufitico Vico alfa è 
ben evidente in figura (figura 40), dove al centro della  sezione si nota 
una colorazione giallo-arancio che rappresenta il nostro livello 
vulcanico. 
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Figura 38. Sezione tra 3 m e 2,30 m. Depositi da limi grigi a grigio-verdastri. 
 
 
 
 
 
Figura 39. Particolare del passaggio litologico con i limi carbonatici biancastri. 
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Figura 40. Sezione tra 2,30 m e 1,30 m. Limi grigi a grigio-verdastri interrotti dal 
livello tufitico di Vico Alfa (colore rossiccio). 
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6.2 Analisi gasometriche 
 
I 110 campioni esaminati mostrano un contenuto in CaCO3 molto 
variabile che oscilla tra un minimo del 3% registrato nel campione ss 
600 ad un massimo dell’87% misurato per il campione ss 750. In 
allegato 1, sono riportati i valori misurati. Il contenuto è comunque 
molto elevato con un valore medio di 50% di CaCO3. I campioni 
corrispondenti a ss 630, ss 645 e ss 655 mostrano valori di CaCO3 
inferiori a 3%. Questi valori vanno presi con cautela poiché la 
strumentazione non fornisce dati attendibili per percentuali molto 
basse di Carbonato di Ca. 
I dati sono stati riportati in un grafico (figura 41) nel quale è possibile 
osservare la variazione in % del CaCO3 rispetto alla profondità. 
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Figura 41. Trend di variazione del contenuto di CaCO3 in  funzione della 
profondità. A sinistra viene riportata la colonna stratigrafica. 
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6.3 Analisi isotopiche 
 
Le analisi isotopiche dei depositi di Sulmona mostrano una 
composizione media di δ13C di δ18O pari a un valore di – 3,79 ‰ e -
8,43 ‰ rispettivamente (vedi allegato 2). L’ossigeno mostra un valore 
massimo di 0,95  ‰ mentre il carbonio mostra un valore di – 4,28 ‰. 
Per quanto riguarda il valore minimo sono stati registrati valori di – 
10,73 ‰ per il δ13C e valori di -10,54 ‰ per il  δ18O (figura 42). Come 
è possibile osservare in figura, possiamo suddividere l’andamento 
della variazione isotopica δ13C e δ18O in tre parti. Per il δ13C la prima 
parte corrisponde ai valori più positivi tra 30 cm e 3,75 m, la seconda 
parte inizia dai 3,75 m e termina a 7,60 m, ma vi sono due picchi più 
positivi a 4,60 m e 5,10 m. La terza parte inizia a 7,60 m e termina fino 
a 10 m ed è caratterizzata da un trend più positivo con valori simili a 
quelli osservati nella prima parte, anche se vi è un picco molto positivo 
corrispondente alla profondità di 8,05 m. 
Per il δ18O è possibile osservare uno stesso andamento, con una 
parte iniziale a valori più negativi da 30 cm a 3,65 m, una seconda 
parte da 3,65 m a 7,45 m con valori più positivi contraddistinti da due 
picchi, uno più positivo a 5,10 m e uno più negativo a 4,40 m. L’ultima 
parte del trend di variazione isotopica è contraddistinto da valori 
progressivamente più negativi. 
Sempre in figura 43 i trend delle variazioni isotopiche del δ18O e del 
δ13C mostrano a partire dai 6 m delle aree vuote in quanto le analisi di 
alcuni campioni non sono state effettuate, a causa delle scarse 
concentrazioni di CaCO3. 
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Figura 42. Trend di variazione isotopica del Carbonio (in rosso) e dell’ossigeno (in 
blu) in funzione della profondità. 
 
 101 
I dati isotopici δ18O e δ13C provenienti dai carbonati pedogenici, sono 
stati utilizzati nelle equazioni di Cerling e di Dworkin, per risalire alle 
paleoprecipitazioni, al rapporto esistente tra le specie vegetali C3/C4 
e alle paleotemperature. I campioni utilizzati sono stati: ss 480, ss 515, 
ss 520, ss 530, ss 540, ss 560, ss 570, ss 580. Il valore δ18O 
corrispondente alle paleoprecipitazioni è di -8,41 e il rapporto C3/C4 è 
di 0,87. Per quanto riguarda le paleotemperature il valore di ottenuto 
impiegando l’equazione di Dworkin è di ca 10,7°C. 
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6.5 Analisi a raggi x 
 
I campioni analizzati con la tecnica della fluorescenza a raggi X (XRF) 
sono soltanto 6: ss 160, ss 260, ss 510, ss 610, ss 640, ss 835. 
Questo approccio analitico è stato applicato a scopo conoscitivo della 
tecnica e per verificare se oltre all’applicazione che ha in vari campi 
della geochimica e dell’esplorazione mineraria potesse dare 
interessanti informazioni anche per l’utilizzo nel campo della 
ricostruzione paleoclimatica.  
Per i nostri fini abbiamo considerato i seguenti elementi: Zinco (Zr), 
Stronzio (Sr), Magnesio (Mg), Rubidio (Rb), Torio (Th), Piombo (Pb), 
Ferro (Fe), Manganese (Mn), Titanio (Ti), Alluminio (Al), Silice (Si), 
Potassio (K), Fosforo (P) e Calcio (Ca). Le rispettive concentrazioni 
sono riportate nella sottostante tabella (tabella 3). 
Come è possibile osservare si hanno interessanti variazioni di 
concentrazione in corrispondenza dei campioni ss 510, ss 610 e ss 
640. Si osserva l’aumento di Rb, Zr, Pb, Fe e Al, e forte risulta essere 
anche l’aumento della concentrazione di Si. In ss 510 si registra un 
lieve aumento in Sr e di Mn. Per il Calcio si assiste invece, sempre nei 
medesimi campioni ad una forte diminuzione. Questi dati sono da 
considerarsi interessanti ai fini della ricostruzione paleoclimatica del 
bacino lacustre di Sulmona, ma di questo ne parleremo in seguito. 
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Tabella 3.. Tabella riportante i dati ottenuti con la tecnica a raggi x 
 
Campioni     
 
Elementi 
ss160 ss260 ss510  ss610 ss640 ss835 
Zr 0,0047% 0,0040% 0,0252% 0,0369% 0,0363% 0,0086% 
Sr 0,0272% 0,0347% 0,0861% 0,0363% 0,0446% 0,0408% 
Mg 1,49% 1,85% 1,26% 1,52% 1,13% 1,68% 
Rb 0,00172% 0,00232% 0,00995% 0,01247% 0,01196% 0,00404% 
Th n/d n/d 0,005658% 0,00655% 0,006395% n/d 
Pb 0,00149% 0,00183% 0,01081% 0,01043% 0,01148% 0,00267% 
Fe 0,73442% 1,06% 2,95% 4,61% 4,53% 2,23% 
Mn n/d 0,011512% 0,028273% 0,017104
% 
0,013731% 0,047665% 
Ti 0,03289% 0,03429% 0,29335% 0,30405% 0,30926% 0,072% 
Al 1,66% 2,1168% 6,545% 6,5657% 6,6751% 3,288% 
Si 6,09719% 6,74799% 19,0888% 21,0425% 21,2437% 10,0863% 
K 0,45319% 0,53824% 1,7617% 1,80719% 1,82477% 0,79646% 
P 0,09888% 0,108% 0,22867% 0,14056% 0,14676% 0,1491% 
Ca 39,68% 38,02% 9,3% 3,85% 4,51% 34,55% 
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7 Discussione 
 
7.1 Le analisi isotopiche e il contenuto di carbonato 
 
Le variazioni δ13C e δ18O descrivono tre famiglie di valori facilmente 
distinguibili in figura 43.  Sulla base dell’anaIisi litologica e cronologica 
i  valori δ13C e δ18O dei carbonati tendono a formare tre gruppi, distinti 
in carbonati pedogenici (blu), in carbonati lacustri degli interglaciali 
(viola, MIS11 e parte finale del MIS13) e in carbonati del MIS 12 
(giallo). Questo corrisponde abbastanza bene anche al contenuto in 
carbonato che risulta elevato nei depositi interglaciali e 
significativamente più basso nelle fasi glaciali. E’ anche da rimarcare 
come questi valori varino in perfetta sincronia. 
Già nei precedenti capitoli, abbiamo descritto della composizione 
isotopica delle acque di Sulmona attuali, sia analizzandola in termini di 
18O sia di 13C. Sono state considerate le composizioni isotopiche della 
acque di pioggia che precipitano direttamente nel bacino e quelle che 
derivano dalle sorgenti. 
Le acque di precipitazione mostrano valori intorno a -6 ‰. Ma le 
composizioni delle acque nel bacino hanno valori più negativi, infatti le 
acque sorgive provenienti dalle aree di ricarica mostrano valori tra 
carica -8 ‰ e -11 ‰  (Falcone, 2008). Questo indica che le acque che 
oggi alimentano il bacino (e questo deve essere stato 
ragionevolmente simile nel passato) sono prevalentemente associate 
a sistemi carsici molto sviluppati che trovano la loro principale ricarica 
a quote molto elevate. Questo indica che un eventuale lago alimentato 
da queste acque (e sicuramente le grandi portate delle sorgenti 
possono giustificare la formazione di un lago) mostrerà una 
composizione isotopica delle acque più “negative” rispetto a quello 
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che ci si aspetterebbe dalla sua quota. Questo, come abbiamo visto, 
non deve sorprendere perché un bacino lacustre ha una 
composizione isotopica delle acque che dipende dal bacino di ricarica 
più che dalle piogge locali. Infatti è lecito aspettarsi che una estesa 
formazione di depositi lacustri ben alimentati tenda (o tendesse) ad 
avere valori più negativi, rispetto ad un sistema meno alimentato e 
che potrebbe essere stato fortemente arricchito da fenomeni di 
evaporazione e più dipendente da fenomeni locali. Certamente una 
buona ricarica può essere garantita da fasi interglaciali con buone 
precipitazioni e con passaggio delle acque di ricarica nell’acquifero. 
Durante i glaciali spesso nel Mediterraneo si riportano condizioni più 
aride ma parte dei sistemi carsici sono inattivi a causa delle condizioni 
glaciali di alta montagna. Un esempio di questo è il bacino di Thenagi 
Phiippon in Grecia (Milner et al., 2012, Geology, 40, 919-922)  oppure 
il bacino Prespa-Ohrid nei Balcani (Lezine et al., 2010). 
Questo solitamente può generare condizioni di composizione 
isotopica dei carbonati lacustri più negativa durante le fasi interglaciali 
(umide) e più positivi durante le fasi glaciali. Una situazione simile è 
stata descritta da Roberts et al (2008) per l’Olocene del Bacino 
Mediterraneo in cui i periodi più aridi sono marcati da un aumento del 
tempo di residenza dei corpi d’acqua e comunque da fenomeni 
evaporativi maggiori. D’altra parte il fenomeno dell’”amount effet” 
presente nel Mediterraneo (Bard et al., 2002) accentua questa 
situazione in cui i periodi climatici caldi tendono ad avere valori di 
composizione isotopica dei carbonati terrestri più negativi se 
comparati a periodi più freschi ed aridi (Zanchetta, 2012). D’altra parte 
in queste condizioni sarebbe lecito attendersi che anche la 
composizione isotopica dei carbonati mostri una notevole variabilità, 
con i valori legati a lago basso e poco alimentato relativamente elevati 
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a causa di una maggiore attività biologica e/o ricircolo di materia 
organica, mentre un sistema molto vasto alimentato dalle sorgenti 
carsiche potrebbe essere maggiormente legato all”’imprinting” del 
sistema delle sorgenti legato ad una forte interazione acqua/roccia e 
quindi con valori più positivi.  
La composizione isotopica media dell’ossigeno dei depositi analizzati 
per questa tesi, mostra valori di  -8,43 ‰ e del carbonio -3,79 ‰. 
Mentre la variabilità isotopica dell’ossigeno è tra -10,54 ‰  e -4,28 ‰  
e per il carbonio tra -10,73 ‰ e 0,0 ‰. Questo indica che il paleolago 
si è certamente evoluto tra condizioni molto variabili comprese tra i 
due estremi prima descritti. In particolare se i valori si ripartiscono 
temporalmente definendo chiari campi di variabilità questo favorisce 
l’interpretazione generale. D’altra parte i dati cronologici disponibili 
permettono di identificare abbastanza chiaramente il range 
cronologico di riferimento.  
D’altra parte il range di variabilità isotopica dell’ossigeno risulta troppo 
ampio per essere imputabile ad un cambiamento di temperature 
dell’acqua, che implicherebbe variazioni di temperature oltre i 10 °C. I 
dati di Sulmona quindi possono suggerire che il principale 
responsabile di tali variazioni isotopica è stato il cambiamento nel 
tempo del bilancio idrico del lago, probabilmente associato ad una 
modificazione del regime delle precipitazioni che ha influito a sua volta 
sul regime delle sorgenti. 
In questo contesto i dati geologici indicano che una soglia di travertino, 
formatasi nel bacino di Sulmona (Carrara, 1998), ostruiva il normale 
flusso delle acque a mare. Questo provocò lo sbarramento delle 
acque provenienti dalle zone circostanti causandone la formazione di 
un grande lago; il paleolago di Sulmona. Durante i mutamenti climatici, 
lo sviluppo maggiore o minore di questa  soglia può aver determinato 
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l’alternanza tra un sistema lacustre chiuso (periodo glaciale) e uno 
aperto (periodo interglaciale), cambiando i tempi di residenza delle 
acque e di conseguenza i valori di composizione isotopica. 
Quando le precipitazioni erano considerevoli, la soglia di travertino 
veniva superata dalle acque del lago consentendo il normale deflusso 
delle acque e il sistema lacustre era di tipo aperto (quindi con un 
emissario). I tempi di residenza  erano limitati, poiché date le 
abbondanti precipitazioni, l’acqua fluiva più velocemente e veniva 
sostituita rapidamente da quella nuova. Molte di queste acque erano 
di tipo sorgivo alimentati ad alta quota (quindi più negativi). Le sezioni 
caratterizzate da valori isotopici dei carbonati lacustri più negativi sono 
quindi da interpretare come periodi di tempo caratterizzati da 
abbondanti precipitazioni e maggiori portate delle sorgenti, nel quale il 
lago era un sistema aperto. Questa caratteristica è tipica dei periodi 
interglaciali MIS 11 e MIS 13, rispettivamente da 30 cm a 3,65 m e da 
7,50 m a 10 m che si presentavano più caldi ed umidi delle fasi glaciali. 
Si potrebbe anche di ipotizzare che valori cosi negativi riflettano 
precipitazioni di principale origine atlantica.  
Le perturbazioni atlantiche quando giungono sulla nostra penisola 
hanno già perduto molta della loro umidità e quindi degli isotopi più 
pesanti. Se le perturbazioni avessero avuto una derivazione 
Mediterranea avrebbero raggiunto l’Italia ancora cariche di umidità e 
di isotopi pesanti, e di conseguenza i valori di δ 18O sarebbero stati più 
positivi. In poche parole le precipitazioni atlantiche sono più frazionate 
dai processi di “runout” rispetto a quelle del Mediterraneo. 
Come abbiamo illustrato in precedenza, i valori di δ 13C di un 
carbonato lacustre dipendono dalla composizione isotopica del DIC e 
sono influenzati dallo scambio con la CO2 atmosferica, dai processi di 
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interazione acqua-roccia, dalla lisciviazione di CO2 nei suoli e dai 
processi di riciclo della materia organica nel lago.   
I valori isotopici molto elevati di -1 ‰, -2 ‰ che si ritrovano 
nell’intervallo da 30 cm a 3,75 m (interglaciale MIS 11) e da 7,50 m a 
10 m (interglaciale MIS 13), suggeriscono l’effetto dell’apporto delle 
sorgenti carsiche con valori isotopici più arricchiti in 13C, rispetto alle 
altre sorgenti del carbonio a causa del loro prolungato contatto con le 
rocce carbonatiche. Questo suggerisce abbondanza di precipitazioni e 
di portata delle sorgenti, con bassi tempi di residenza del sistema 
lacustre. Inoltre i valori molto elevati di δ13C, indicano un basso 
contributo di CO2 proveniente dall’ossidazione della materia organica 
suggerendo che il lago era poco efficiente nel riciclo della materia 
organica, vuoi per il carattere oligotrofico oppure per l’elevato tasso di 
sedimentazione (“burial”) che sottrae la materia organica ai processi di 
riciclo (Zanchetta et al., 2007).  Un lago profondo,  con poche zone 
palustri intorno può ben rappresentare questa situazione. Poiché gli 
intervalli ad elevata composizione isotopica del carbonio 
corrispondono agli intervalli a minore composizione isotopica 
dell’ossigeno questa interpretazione è quindi sostanzialmente  
coerente. Questo potrebbe essere consistente con l’ipotesi di un 
sistema aperto in cui il sistema lacustre riusciva a superare la soglia di 
travertino.  
Le cose erano invece alquanto diverse quando l’acqua del sistema 
lacustre non superava la soglia di travertino. Il sistema era chiuso e le 
acque non defluivano a mare; il paleolago non aveva un emissario. 
Tutto questo avveniva in concomitanza di una drastica riduzione delle 
precipitazione e delle portate delle sorgenti. I tempi di residenza si 
allungavano in quanto l’acqua fluiva nel circuito carsico molto 
lentamente a causa delle scarse precipitazioni e rappresentava una 
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parte minore delle acque che potevano alimentare il lago nel quale le 
precipitazioni locali divenivano importanti. Questo può essere 
ipotizzato per ciò che avveniva durante le fasi aride e fredde dei 
periodi glaciali. In questo contesto tende ad aumentare il fenomeno 
dell’evaporazione, che innesca un forte arricchimento degli isotopi 
pesanti. I valori dell’ossigeno infatti mostrano valori di circa  -4 ‰, -
7 ‰. I valori del δ 13C tendono a diventare più negativi suggerendo 
una drastica diminuzione delle acque sorgive e lo sviluppo di sistemi 
capaci di maggior riciclo di materia organica producendo CO2 nel 
sistema più negativa.   
Durante i periodi nel quale le precipitazioni assumono consistenti 
diminuzioni i valori di δ13C potevano equilibrarsi con la CO2 
atmosferica ed assumere valori prossimi a zero. Ciò sembra avvenire 
nella sezione considerata, dove il campione ss 510, ricadente 
all’interno dei depositi a limi sabbiosi e sabbie limose verdastri 
vulcanoclastiche, mostra un valore di 0,0 ‰ nella composizione 
isotipica del carbonio. Questo campioni rappresenta quindi un 
eccezione di tutto il record glaciale. Il campione ss 510 probabilmente 
si è deposto durante il massimo picco di aridità. 
Nei campioni da 4,90 m a 5,80 m sono presenti rizoconcrezioni 
carbonatiche associate ad un orizzonte di tipo bk. Questo suggerisce 
condizioni aride in quanto gli orizzonti bk si formano in condizioni di 
maggiore aridità dove il fenomeno dell’evaporazione superava quello 
delle precipitazioni. In questa fase siamo in grado di dire che le 
precipitazione erano inferiori ai 1000 mm, in quanto al di sopra non si 
sviluppano le rizoconcrezioni. 
I valori isotopici ottenuti dalle equazioni di Cerling e di Dworkin 
confermano che il periodo glaciale (MIS 12) era arido e il sistema era 
fortemente evaporante. Il valore δ18O delle paleoprecipitazioni risulta 
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più positivo (-8‰) rispetto ai valori odierni che oscillano tra -9‰ e -
10‰.ll rapporto C3/C4 vede una prevalenza delle specie a ciclo C3 
(ca 87%). Anche il valore di 10,7°C ottenuto utilizzando l’equazione di 
Dworkin, conferma come le temperature medie annue durante il MIS 
12, fossero più basse  
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Figura 43. Grafico δ13C/δ18O relativo ai carbonati pedogenici (blu), ai carbonati del 
MIS 12 (giallo) e ai carbonati lacustri degli interglaciali (viola). 
 
rispetto a quelle di oggi. Oggi infatti nell’area di Sulmona la 
temperatura media oscilla tra i 12°-14°C, ben 2,5-3°C di differenza. 
Anche la quantità di CaCO3 nei sedimenti  mostrano particolari 
variazioni.   
Il MIS 11 è rappresentato da elevate percentuali di CaCO3 (oltre 
l’80%). Questo è spiegabile con da un notevole apporto di Ca un 
ampio e profondo circuito carsico ricco in carbonato di calcio e 
alimentato da precipitazioni atmosferiche abbondanti. Questo calcio 
era disponibile per essere precipitato attraverso l’attività fotosintetica 
(carbonato bioindotto). Da questo punto di vista la quantità di 
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carbonato in questi depositi potrebbe essere preso come indicatore 
del grado di attività biologica, quindi particolarmente elevata durante 
gli interglaciali.  
Durante lo stage isotopico del MIS 12 le ridotte precipitazioni 
atmosferiche non erano in grado di alimentare sufficientemente il 
circuito idrogeologico. Questo si traduce in un ridotto afflusso di calcio 
all’interno del lago che spiega le concentrazioni basse rilevate con 
l’analisi calcimetrica. Probabilmente l’attività biologica era anche 
ridotta ma le condizioni di lago più basso permettevano un migliore 
riciclo della materia organica. 
Il MIS 13 è caratterizzato da una nuova fase nella ripresa delle 
precipitazioni atmosferiche che vede l’aumento della concentrazione 
di calcio nel lago grazie alla ripresa dell’attività del circuito 
idrogeologico del bacino di Sulmona. 
Il grafico successivo di figura 44 mostra molto bene che esiste una 
buona distinzione delle varie fasi lacustri sia utilizzando la 
composizione isotopica del carbonio ed il contenuto di carbonato. 
Ogni singola popolazione poi mostra un certo grado di 
anticorrelazione tra composizione isotopica del carbonio e il contenuto 
in carbonato. Questo può suggerire che il sistema ottimizza il 
processo di riciclo della materia organica all’aumentare della attività 
biologica. E’ difficile, tuttavia effettuare delle considerazioni più 
dettagliate poiché il contenuto in materia organica non può essere 
calcolato in modo corretto per sedimenti fortemente ossidati e che 
sarebbe importante calcolare i flussi di carbonato. Questa 
anticorrelazione suggerisce anche che il sistema lacustre non è mai 
stato dominato nell’evoluzione isotopica del TDIC (Total Dissolved 
Inorganic Carbon) dall’attività biologica (respirazione) che portava alla 
precipitazione del carbonato. 
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Figura 44. Correlazione tra il contenuto in carbonato e δ13C. I punti gialli 
rappresentano i campioni del MIS 13, i blu quelli del MIS 11 mentre i viola 
rappresentano quelli del MIS 12. Per 3 gruppi viene riportata la retta di 
correlazione. per ogni retta sono riportati i valori di correlazione R2. 
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7.2 Analisi raggi x 
 
 
Le analisi a raggi x eseguite sui campioni ss 160, ss 260, ss 510, ss 
610, ss 640 e ss 835 sono state interessanti per conoscere come 
anche l’abbondanza di altri elementi possa variare a seguito dei 
cambiamenti climatici. 
I campioni ss 160 e ss 260 appartengono allo stage isotopico del MIS 
11 e sono contraddistinti da valori tipici di un interglaciale caldo e 
umido. Il forte aumento di Ca è la prova di un maggior quantitativo di 
precipitazioni atmosferiche in grado di attivare un efficiente circuito 
idrogeologico del bacino di Sulmona, le cui acque erano in grado 
efficientemente di allontanare il calcio dal sistema carsico e di 
depositarlo all’interno del paleolago. 
I valori della silice sono significativamente più bassi a conferma di una 
ridotta erosione a causa della maggiora copertura vegetale cosi come 
per il P (fosforo) e il Fe (ferro). Anche gli altri elementi tendono a 
diminuire. 
I campioni ss 510, ss 610 e ss 640 appartengono invece al glaciale 
MIS 12. I pochi dati suggeriscono che durante i glaciali aumentano Rb, 
Zr, Pb, Fe e Al con anche un aumento nella concentrazione di Si. Il 
comportamento di Fe e Al è visibile in figura 45. Al contrario nei 
medesimi campioni si osserva una diminuzione marcata del Ca.  
In figura 46, la buona correlazione Ca-%CaCO3 indica che la calcite 
lacustre è la fase principale contenente Ca. Durante il periodo glaciale 
le ridotte precipitazioni e un non efficiente circuito idrogeologico 
portano ad una drastica diminuzione del contenuto di carbonato e di 
calcio nel sistema. 
Si osserva anche un limitato aumento di Sr in ss 510 (figura 47). 
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Figura 45. La figura mostra la variazione di Fe  e Al che per lo più seguono lo 
stesso andamento. 
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Figura 46. Trend di variazione del carbonato (blu) rispetto al calcio (viola). 
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Figura 47. Variazione del Rb (rubidio)  rispetto allo Sr (stronzio) 
 
Questi dati confermano la presenza durante il MIS 12 di un periodo 
arido caratterizzato da ampi spazi aperti contraddistinti da una forte 
erosione come si evince dall’aumento della silice, del manganese e 
del ferro nonché un lieve aumento del fosforo e più marcato nel 
potassio (figura 48).  
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Figura 48. Trend di variazione del potassio (K) e del fosforo (P). 
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Per quanto riguarda il campione ss 835, i dati che abbiamo ottenuto lo 
fanno risalire al periodo dell’interglaciale MIS 13, anch’esso 
rappresentato da un efficiente circuito idrogeologico, elevate 
precipitazioni e scarsa erosione del suolo grazie alla maggiore 
copertura vegetale.  
Ovviamente questi risultati andrebbero incrementati con altri 
provenienti da tutti gli altri campioni, in futuro potrebbe essere 
interessante approfondire questo argomento. 
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8. Conclusioni  
 
 
Per ricostruire la storia climatica e paleoambientale del bacino di 
Sulmona è stato necessario non solo analizzare le composizioni 
isotopiche del carbonio e dell’ossigeno e la composizione del CaCO3, 
ma anche correlare tali variazioni con i cambiamenti litologici della 
sezione considerata. Come è stato affrontato nei paragrafi precedenti, 
la variazione litologica del bacino risente dell’alternanza tra condizioni 
lacustri con la deposizione di limi da grigio a grigio-verdastri e limi 
biancastri carbonatici e condizioni caratterizzate da ambienti fluviali e 
di piana alluvionale, con la deposizione di sabbie e limi e crescita di 
suoli più o meno sviluppati.  Un modello concettuale che spiega i 
nostri dati può essere descritto (in modo approssimativo) nella figura 
49. 
A 10 m di profondità (ca. 460-470 ka), le analisi del δ18O rivelano 
composizioni tra -9 ‰ e -11 ‰  che possono essere riferite a 
condizioni interglaciali. Durante tale periodo le analisi litologiche 
mostrano la presenza di limi massivi da grigio a grigio-verdastri. 
Questi sedimenti sono tipici depositi lacustri, che confermano come le 
analisi isotopiche che le condizioni climatiche erano caratterizzate da 
precipitazioni abbondanti  e temperature elevate, permettendo la 
formazione di un grande sistema lacustre di tipo aperto. Il paleolago di 
Sulmona aveva quindi un emissario che permetteva il superamento 
della soglia di travertino (figura 50). Queste condizioni possono essere 
correlate con la fase interglaciale MIS 13. 
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Figura 49. Rappresentazione del possibile scenario che si poteva presentare 
durante un periodo glaciale e un interglaciale. 
 
 
A circa 7,5 m le caratteristiche litostratigrafiche cambiano con lo 
sviluppo limi massivi carbonatici biancastri che vengono tagliati da un 
superficie di erosione, corrispondente a depositi conglomeratici a 
ghiaie prevalentemente carbonatiche a matrice limosa. La superficie 
di erosione e i depositi conglomeratici si sedimentano circa 450-455 
ka e segnano l’inizio della fase glaciale del MIS 12. I dati δ18O 
mostrano chiaramente il trend di deterioramento climatico con valori 
più positivi. 
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La successione sedimentaria è la tipica sequenza finning upward di 
riempimento di canale, con ghiaie carbonatiche che testimoniano la 
formazione di un corso d’acqua che scorreva nel bacino di Sulmona. 
Successivamente il grain size diminuisce e probabilmente si realizza 
la progradazione di una barra longitudinale, testimoniata dalla 
deposizione di limi sabbiosi o sabbie limose verdastri vulcanoclastiche 
di tipo palustre ai quali seguono depositi di overbank costituiti la limi e 
sabbie a stratificazione piano-parallela. A circa 6,5 m, i depositi 
testimoniano l’abbandono del corso d’acqua dall’area di Sulmona, con 
lo sviluppo di un suolo. Evidenti sono le tracce di esposizione 
subaerea con screziature e orizzonti B ricchi di concrezioni 
carbonatiche (orizzonte Bk). In modo molto generale, secondo la 
classificazione USDA 1974, questi orizzonti possono essere associati 
allo sviluppo di un aridisuolo, tipico delle regioni più aride. E’ un suolo 
chiaro con poca materia organica e scarsa circolazione di acqua, nei 
quali i processi di carbonatazione e salinizzazione possono divenire 
importanti.  
La deposizione degli orizzonti bk è legato al regime delle precipitazioni. 
Oltre i 1000 mm/a di pioggia si ha il totale allontanamento del calcio e 
non si creano le condizioni favorevoli alla sua precipitazione (Leone et 
al.2000). 
Secondo i risultati ottenuti utilizzando l’equazione di Dworkin e di 
Cerling, la temperatura media annua era di ca 10,7°C e ca l’87% delle 
associazioni vegetali erano di tipo C3. Per quanto riguarda le 
precipitazioni, il valore ottenuto dall’equazione di Cerling, dimostra che 
le precipitazioni erano inferiori rispetto a quelle odierne di ca. 80-
100mm/a. 
La successione prosegue con depositi a limi sabbiosi o sabbie limose 
verdastri di tipo palustre con componente vulcanoclastica. 
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La fase glaciale del MIS 12 sembra terminare circa 430 Ka con cui 
possiamo far ricadere la Termination V.  La transizione tra MIS 12 e 
MIS 11 è marcata dalla deposizione di depositi a limi grigi e grigio-
verdastri e il δ 18O tende a riacquisire valori negativi (-9‰, -10‰).‰) e 
un rapido aumento del contenuto di carbonato e della composizione 
isotopica del carbonato. Le condizioni climatiche tendono a divenire 
più umide permettendo l’instaurarsi di un nuovo sistema lacustre di 
tipo aperto. 
In seguito infatti i valori di δ 18O divengono via via più negativi 
testimoniando l’aumento delle precipitazioni atmosferiche. Anche i 
valori δ 13C mostrano il nuovo trend climatico con valori sempre meno 
negativi, testimoniando come il contenuto di CO2 nel sistema, non 
dipenda più da quello atmosferico. L’incremento delle precipitazioni 
porta ad una maggiore influenza della CO2 derivata dall’interazione 
acqua-roccia ‰) e un rapido aumento del contenuto di carbonato e 
della composizione isotopica del carbonato. 
Anche le caratteristiche litostratigrafiche, segnate dalla presenza di 
limi grigi e grigio-verdastri con intercalazioni di limi carbonatici, 
confermano l’instaurarsi di una lunga fase lacustre che si estende fino 
al top della sezione considerata. Il tefra di Vico alfa datato a ca. 419 
ka. 
I trend del carbonio e dell’ossigeno, mostrano che il passaggio dal 
MIS 12 (fase glaciale) al MIS11 (periodo interglaciale) si colloca tra 
3,65 m e 3,75 m con un passaggio molto repentino. L’SS 365 
corrisponde al primo campione della fase interglaciale del MIS 11, 
mentre SS 375 rappresenta l’ultimo campione, della sezione 
esaminata, che registra condizioni climatiche di tipo freddo 
appartenenti al MIS 12 
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Come è possibile notare le maggiori percentuali di CaCO3, con valori 
anche superiori a 80%, si registrano negli stage isotopici del MIS 11 e 
13, in altre parole degli stadi interglaciali. Il clima caldo e umido 
garantiva un flusso continuo della ricarica delle falde acquifere del 
bacino di idrogeologico di Sulmona. Con l’alterazione delle rocce 
carbonatiche le acque si caricavano di calcio ed  in seguito 
emergevano più a valle con importanti sorgenti, le quali alimentavano 
il lago di Sulmona. 
Con il MIS 12 il deterioramento climatico, segnato da una drastica 
riduzione delle precipitazioni, causò probabilmente una minore 
circolazione delle acque all’interno dei sistemi carsici, quindi una 
minore alterazione delle rocce e quindi del contenuto di calcio disciolto 
nell’acqua. Le portate divennero talmente ridotte da portare alla 
completa scomparsa del sistema lacustre. 
In fig.52 è possibile osservare il trend isotopico e carbonatico rispetto 
alla sezione stratigrafica del bacino di Sulmona.  
Tutti i risultati raggiunti sono poi stati anche avvalorato dalle analisi ai 
raggi x, che nonostante l’esigua quantità dei campioni esaminati con 
la tecnica xrf ha comunque portato a risultati incoraggianti. 
I dati ottenuti da questa tesi indicano, in modo inequivocabile, le 
enormi potenzialità dei depositi lacustri di Sulmona e come questi 
depositi possano essere utilizzabili per le ricostruzioni climatiche nel 
bacino del Mediterraneo. 
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Figura 50. Il trend di variazione climatica rispetto alla stratigrafia della sezione considerata. 
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